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The Rondane area has since the 18th century been of interest for scientists because of 
its glaciofluvial deposits (Gjessing, 1960), large number of periglacial phenomena 
(Barchs & Treter, 1976; Shakesby et al., 1987), and because the area is suggested to 
have been covered by the inland ice sheet until the early Holocene (Sollid & Sørbel, 
1981). Sollid & Sørbel, (1981; 1994) have suggested that Rondane was covered by ice 
during the Younger Dryas (12800-11500 BP) chronozone, while Dahl et al., (1997) 
argues that the inland ice sheet was below 1240 meter above sea level (m asl.) during 
the same phase. Based on the mapping of superficial deposits and landforms a 
chronology of ice-cover and evolution of periglacial phenomena is presented. Three 
samples of glaciolacustrine sediments have been dated using the Optical Stimulated 
Luminescence (OSL) dating method.  
 
Erosional lateral drainage channels and accumulated glaciofluvial material are 
common and suggest a vertical downwasting ice mass. The general drainage has been 
towards the north, but a few crossing lateral drainage channels moves towards south 
and are the oldest. Traces of melt water 1800 m asl. on Høgronden reflect an 
vertically extensive ice cover during the Early Weichselian. Below 1200 m asl. in the 
central Rondane, accumulation of glaciolacustrine material covered by moraine and 
sandur sediments indicate one or two glacier advances during the Middle- and Late 
Weichselian. Glaciolacustrine sediments at 1070 and 1060 m asl. have been dated to 
70 and 66 ka BP, belonging to a downwastage phase at the end of the Early 
Weichselian. There has been no temperate ice cover in the area since the Early 
Weichselian, indicating a limited extent of the ice cover in the Late- and Middle 
Weichselian. 
 
Two sets of marginal moraines after cirque glaciers at Høgronden indicates periods of 
cirque glaciation after the inland ice sheet disappeared from the area. Only one 
“definite” Holocene glacier advance was found, located close to Dørålvatnet at 1400 
m asl. It was formed during the “little ice age” and this shows that the other marginal 
moraines in Rondane could not have been formed during the Holocene. Rock glaciers 
are located between 1500 and 1650 m asl. while no moraines are found outside rock 
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1 Innledning 
Rondane er et fjellområde det er jobbet mye i gjennom flere hundre år, og mange 
arbeider har forsøkt å forklare tilstedeværelsen av de store glasifluviale avsetningene 
og fraværet av morenerygger fra lokalglasiasjon foran mange av dalene og botnene. 
Denne oppgaven baserer seg i stor grad på den geomorfologiske kartleggingen som er 
foretatt i løpet av tre feltsesonger. I tillegg er tre prøver datert med OSL metoden. 
Disse prøvene har bidratt til å tidsfeste dannelsen av enkelte landformer i en absolutt 
alderskronologi, mens andre avsetninger settes inn i en relativ kronologi. Det er viktig 
å huske at feltdataene i oppgaven baserer seg på forfatterens observasjoner, og feil 
kan derfor oppstå. Feilmarginene ved kartleggingen er forsøkt redusert ved å bruke 
flyfoto og gjennomgang av tidligere arbeider. Et større antall bilder av de ulike 
landformer og løsmasser vises for å gi et inntrykk av grunnlaget som ligger til grunn 
for klassifisering. Alle aldere er angitt i kalibrerte år før nåtid. 
Bakgrunn for oppgaven 
Selv om Rondane har vært objekt for mange undersøkelser, er det fortsatt mange 
uløste problemer. Glasiasjonshistorien for Rondane viser at området var dekket av 
isbreer som lå over de høyeste fjelltoppene for inntil ti tusen år siden (Sollid & Sørbel, 
1981). På bakgrunn av funn av anomalier har det blitt stilt spørsmål ved om 
glasiasjonskurven er fullstendig (figur 1-4; figur 1-5), og et alternativ med flere 
tynnere isdomer har blitt foreslått (Dahl et al., 1997; 2000). Mens det langs kysten i 
vest er muligheter til å datere organiske sedimenter fra marine kjerner, er dette ikke 
mulig i innlandet i øst. Dermed er usikkerheten med hensyn til isutbredelse for 
perioden fra før 10 000 år siden (10 ka BP) større for disse områdene. Spor og 
sedimenter etter eldre glasiasjoner har blitt bevart ved at store deler av innlandsisen 
har vært frosset fast til underlaget uten å fjerne eldre materiale gjennom lange 
perioder, og dermed blir glasiasjonshistorien vanskeligere å kartlegge (Kleman & 
Hättestrand, 1999; figur 2-1). Det har likevel kommet fram mange nye aspekter og 
metoder innen klimaforskning det siste tiåret som gir en mer nyansert forståelse av 
isutbredelse og klima. Bidrag fra meteorologi, maringeologi og biologi har gjort det 
mulig å se på tidligere resultater med nye øyne. Gjennom ”Optisk stimulert 
luminescence” (OSL) dateringsmetoden kan sand avsetninger dateres dirkete uten 
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bruk av organiske sedimenter. En ambisjon med denne oppgaven er å ta i bruk denne 
nye kunnskapen for å lage en revidert glasiasjonshistorie for det sentrale Rondane.  
 
Utgangspunktet for en gjennomgang av glasiasjonshistorien i Rondane er basert på 
det stratigrafiske rammeverket som er bygget opp fra iskjerner fra Grønland og 
Antarktis, og marine kjerner (figur 1-1). I en slik sammenstilling er det likevel mange 
mindre variasjoner som ikke kommer frem, men som kommer frem i bedre 
oppløselige datasett (figur 1-5). Utslagene i en slik kurve representerer variasjoner i 
isvolum på landjorden, og implisitt også variasjoner i klima. Klimaet består av 
langvarige variasjoner i temperatur og nedbør, som igjen bestemmer hvor isbreer 
bygges opp. Milankovich´ astronomiske teori om solas endring av bane rundt jorda, 
og jordas varierende helning er akseptert som årsak til endringer mellom istider og 
varmere perioder på den nordlige halvkule (Lowe & Walker, 1997).  
 
De fleste landformer og løsmasser i Rondane antas å være fra siste del av Weichsel 
(30-10 ka BP), selv om det er datert eldre sedimenter fra daler rundt Rondane (Garnes 
& Bergersen, 1981; Mangerud, 1991). Det har tidligere ikke blitt foretatt dateringer av 
de store glasifluviale avsetningene som finnes i det sentrale Rondane. Disse 
avsetningene ligger der som et resultat av at Rondane er plassert sør for 
hovedvannskillet samtidig som isdomer i sør og øst demte opp smeltevann mot 
hovedvannskillet. Når isen så smeltet ned rant vannet mot nord over stadig lavere 
passpunkt. Store mengder løsmasser ble avsatt i ulike høyder som kan korreleres mot 
passpunkter (appendiks 4 og 5). 
 
Feltområdet er spesielt i den forstand at området inneholder mange anomalier. 
Anomali(a) kommer fra gresk og betyr ulikhet/uregelmessighet/det å avike fra regelen 
(Gyldendals store leksikon). I denne sammenheng betyr dette funn av løsmasser eller 
landformer som ikke passer inn i den etablerte glasiasjonshistorien. Et eksempel på 
dette kan være flyttblokker som blir funnet på toppen av glasifluviale terrasser som er 
tenkt å være avsatt i deglasiasjonen etter Sein-Weichsel, som regnes for å være den 
siste fasen med større isdekke i Norge (Sollid & Søbel, 1981). Flyttblokken viser at 
det har vært et isdekke over terrassen etter at den ble dannet, og terrassen kan dermed 
være eldre enn tidligere antatt. I mangel på muligheter (eller evne) til å forklare 
anomalier, blir disse ofte oversett og utelatt. 
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Problemstilling 
Hovedmålet med oppgaven er å rekonstruere isutbredelsen i Rondane tilbake i tid, og 
da særlig med hovedvekt på Weichsel (115-11 ka BP) og Holosen (11 ka BP til i dag). 
Videre skal det lages en relativ kronologi for dannelsen av de ulike landformer og 
avsetninger i det sentrale Rondane.  
 
Underproblemstillinger: 
a) Gi en absolutt alder for den endelige isavsmeltingen i det sentrale Rondane, og 
finne ut hvorvidt det har vært glasiale fremstøt i Rondane i løpet av Holosen. 
b) Beskrive og forklare dannelsen, og tidspunkt for dannelsen av de store 
glasifluviale avsetningene i Dørålen.  
c) Kartlegge spylerenner og flyttblokker for å gi maksimum høyde på isdekket 
over Rondane (i Weichsel), og samtidig undersøke termal regimet til breene 
som har dekket området. 
Oppbygning av oppgaven 
Denne hovedfagsoppgaven består av et innledende kapittel (kapittel 1), rene teoretiske 
deler (kapittel 2) og kapittel 3 som presenterer data og tolking av funn fra feltområdet 
i Rondane. Til slutt (kapittel 4) diskuteres disse funnene opp mot tidligere litteratur og 
det stratigrafiske rammeverket før oppgaven avsluttes med konklusjonene (kapittel 5). 
1.1 Metoder 
Kvartærgeologisk kartlegging 
Under arbeidet med kartleggingen ble det brukt forstørrede kart fra M711 serien, 
målestokk 1:50000. UTM-nettet er basert på WGS 84 og det er koordinater tilknyttet 
denne som brukes i oppgaven når det henvises til lokaliteter. Siden kartet er tegnet inn 
manuelt er ikke presisjonen fullkommen, men lokaliteter og løsmasser er korrelert 
gjennom separate høyde- og UTM data for å bedre nøyaktigheten. Kartleggingen er 
basert på feltobservasjoner, flyfototolkning, kartanalyse (M711: 1519 II Folldal og 
1718 I Rondane), kvartærgeologisk kart over Hedmark (Sollid & Kristiansen, 1982), 
Oppland (Sollid & Trollvik, 1991) og Folldal (Sollid & Carlson, 1979). 
Kartpresentasjonen med hensyn til farger, jordartsinndeling og symboler er stort sett 
gjort etter mønster av Norges geologiske undersøkelser (NGU). Noen symboler er 
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laget for denne oppgaven. Felthjelpemiddel har vært kompass, klinometer, Paulin 
høydemåler og spade. Garmin GPS 12 ble brukt sommeren 2000, mens det sommeren 
2001 og 2002 ble det brukt Garmin GPS Summit med innebygget barometrisk 
høydemåler. 
 
Flybilder i svart/hvit fra Fjellanger Widerøe (FW) i målestokk 1:40000, serie 11438, 
opptaksintervall 6. sept. -92, flystripe 18-8, bilder 11-20, flystripe 18-7, bilder 11-15, 
flystripe 19-1, bilder 15-21 har vært brukt til en grunnleggende kvartærgeologisk 
undersøkelse før selve feltkartleggingen fant sted, og mellom feltsesongene. Zeiss 
speilsterioskop ble brukt i avgrensingen og lokaliseringen av landformer. Utbredelsen 
av vegetasjontyper hjalp med å avgrense dekker av ulike løsmasser. Reinslav vokser 
på tørt terreng som ofte er fluviale eller glasifluviale avsetninger med god drenering. 
Morenemateriale har derimot liten permeabilitet og kan gi områder med vann og 
myrer. 
 
Definisjoner av de ulike løsmasser og landformer 
 
Morenemateriale, tynt eller usammenhengende dekke; er områder hvor det er stedvis 
enkelte blotninger eller innslag av andre løsmasser eller fast fjell. I sistnevnte tilfelle 
står bokstaven M over rosafargen. Der M står i tillegg til markering for tynt 
morenedekke er det innslag av tykt morenedekke. I områder med ablasjonsmorene står 
bokstaven A. Ablasjonsmorene er morenemateriale som vesentlig er transportert i 
eller på breen og avsatt over andre avsetninger eller direkte over fjell da innlandisen 
smeltet vekk. Ofte tilknyttet klimatologisk død is.  
 
Randmorenerygg blir brukt om ryggformede israndavsetninger (endemorener og 
randmorener) dannet ved breframstøt og kortvarige stopp i avsmeltingen.  
 
Glasifluviale avsetninger (breelvavsetninger) er løsmasser avsatt av smeltevann fra 
isbreer. Kjennetegnes ved at materialet er lagdelt og sortert. Stein- og gruskorn er som 
regel rundet eller kantrundet (avhengig av transportlengde og intensitet). Sand og grus 
er ofte de dominerende kornstørrelsene, men også grovere materiale som sandur 
avsetninger finnes der vannmengdene har vært store eller transportlengden fra en 
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brefront har vært kort. Bokstaven B viser områder hvor det er enkelte blotninger med 
glasifluvialt materiale.  
 
Fluviale avsetninger (elveavsetninger) er dannet etter at isen er forsvunnet fra 
området. Elvene har avsatt materiale nede i elvedalene og laget elvevifter foran noen 
av dalene. Materialet er som regel mer rundet og sortert enn breelvavsetninger.  
 
Eoliske avsetninger er brukt om løsmasser som er avsatt av vind. Materialet avsettes i 
lesider, og består av kompakte sand- og finsand avsetninger. 
 
Ur (talus) er brukt om materiale dannet ved steinsprang. Materialet består av kantet 
stein og blokk. I ura under fjellveggen er det en fordeling etter kornstørrelse, ved at 
det finkornige materialet ligger øverst og det grovere lenger nede. Ras vifter (talus 
vifter) dannes når fjellet har en oppsprukket struktur som gjør at disse sprekkesonene 
forvitrer raskere enn det omliggende berget. I de øvre delene blir det dannet 
traktformede rasskar, mens det lengre nede bygges ut en talus vifte. På kartet er viften 
avgrenset av en svart kant inne i talusmaterialet. Hvis rasskarene ligger tett, kan disse 
vokse sammen til et sammenhengende talusdekke. 
 
Torv og myr (organisk materiale) er brukt om forekomster av torv og gytje på mer 
enn ca 30 cm tykkelse. Denne kategorien består av råtnet og kompostert rester av 
organiske materiale som plante- og trerester. På det kvartærgeologiske kartet er det 
for en stor del tatt utgangspunkt i utbredelsen av myr på M711 kartene fra Rondane. 
 
Blokkhav (forvitret materiale) er områder med et dekke av stein (blokk) som bærer 
preg av å være sterkt forvitret. Overflaten har få spor av vegetasjon eller fast fjell. 
Frostforvitring og kjemisk forvitring har virket over lang tid, og blokkhav finnes hvor 
det ikke har vært erosive breer på lang tid (se også kapittel 2.5). Bokstaven F 
markerer områder med allochtont blokkhav (forvitret transportert materiale). 
 
Esker er brukt for ryggformer som består av lagdelte sedimenter og som er dannet 
subglasialt (se også kapittel 2.4).  
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Spylerenner dannes ved at smeltevann renner mellom en isoverflate og fjellet, og 
eroderer i terrenget. Rennene går med slakt fall langs terrenget eller skrått nedover, 
men alltid i den hovedretningen som isoverflaten hellet (Gjessing, 1978). 
Spylerennene kan ha en markert ytterkant og er i så fall to-sidig, eller denne mangler 
og isen måtte ha utgjort denne siden og kalles dermed en-sidig (se også kapittel 2.3).  
 
Breelvnedskjæring har mange morfologiske likhetstrekk med terrasser, men dannes 
ved at elver skjærer seg ned i sedimenter som følge av skifte av elveløp, eller senking 
av erosjonsbasis. Terrasser dannes når sedimenter avsettes i stillestående vann. 
Dersom vann nivået senkes og det skjer erosjon i avsetningene blir disse restene 
stående igjen som terrasser. I denne oppgaven skilles det ikke mellom 
breelvnedskjæring, elvenedskjæring og terrasser.  
 
Dreneringsspor er spor etter tidligere elveløp på delta- og terrasseflater og kan vise 
tidligere dreneringsretning og indikere tidligere erosjonsbasis. 
 
Nedskjæring i løsmasser er hovedsaklig fluvial- og glasifluvial nedskjæring i morene- 
eller glasifluvialt materiale. Enkelte steder går nedskjæringen ned i fast fjell. 
 
Nedskjæring i fast fjell er gjel som er skjært ned i berggrunnen og som er hovedsaklig 
er dannet under større vannføring enn i dag. Isavsmelting kan være med å danne slike 
nedskjæringer. 
 
Iskontakt avsetninger dannes ved transport av materiale fra breen ut til sidene og 
fronten av breen, samtidig som materiale fraktes fra fjellsider rundt breen og ned på 
breoverflaten før det avsettes ved marginene av breen. Landformen kan være 
ryggformet eller en utflating i terrenget der hvor materialet har blitt støttet opp av 
breen men uten at materialet ble inkorporert i breen. 
 
Steinbreer er lobe- eller tungeformede landformer med en kjerne av is, dekket av 
talusmateriale. Formene dannes ved deformasjon av iskjernen, eller i enkelte lag i 
iskjernen (se ellers kapittel 2.5). 
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Pro-nival rygg dannes ved at rasmateriale transporteres over snøfonner og 
akkumuleres i fronten. Landformen kan ha en svak v-form eller en mer langstrakt 
ryggform (se ellers kapittel 2.5). 
 
Polygonmark dannes hvor det er årlig frost i bakken. Dannelsen er avhengig av 
tilgang på finmateriale og vann, og sortering av ulike kornstørrelser skjer gjennom 
frostprosesser. Det finnes både sortert og usortert polygonmark (se ellers kapittel 2.5). 
 
Steinstriper er orientert i bakkens helningsvinkel og kan dannes der hvor denne er mer 
enn 1°. Mellom steinstripene er det felt med mer finkornet materiale. Vann vil lettere 
kunne finne veien nedover langs steinstripene og ta med seg finkornet materiale og 
dette vil forsterke forskjellen mellom steinstripene og bakken ellers.  
 
Solifluksjonsstrømmer (jordsig) skjer ved at vannmettet materiale beveger seg sakte 
og danner en lobe eller liten terrasse form. Dette er særlig utbredt om våren når det 
fremdeles er frost i bakken, og snøsmelting fører til at det øverste laget er vannmettet. 
Skjer dette over frossen mark heter det gelifluksjon.  
 
Nivasjonsgrop (snøleiegrop) blir dannet i lesider hvor snøen blir liggende lenge 
utover sommeren. Gjennom sommeren er det en kontinuerlig tilgang på vann som 
fører til at det blir fraktet mye materiale både under og på snødekket. Etter hvert 
dannes det en forsenkning. 
 
Debris flows (jordskred) opptrer dersom en oppbløtt jordmasse renner uten hindring 
nedover en bratt skråning. Den vil da flyte raskt og følge en renneformet bane. 
Jordskredet vil erodere i de øvre delene, og avsette materiale lenger ned hvor skredet 
blir for tørt eller fallet avtar. Disse har karakteristiske kanter av vollformede levèer 
som dannes på sidene av skredbanen ved at større steiner sorteres ut. Jordskred skjer 
hyppigest om våren eller etter større regnfall. 
 
Pinakell er et frittstående parti fjell som finnes i sterk forvitrede fjellpartier og som 
dannes ved at det omkringliggende fjellet forvitrer og faller ned. Slike former dannes 
ved langvarig subaerial eksponering eller ved større fjellskred. 
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Radiokarbon datering 
Appendiks 8 viser en utfyllende gjennomgang av radiokarbondatering i tillegg til 
resultater fra sedimentkjerner hentet opp fra bunnen av innsjøen Langtjønne (UTM 
484 790).  
 
14C har etter den 2. verdenskrig vært den fremste metoden for å datere organisk 
materiale. Dette kan være større biter (makro-fossiler) som trær, beinrester etter dyr 
eller mennesker, eller mindre rester som gyttje (organisk avfall; døde planterester og 
lignende). Fram til 1980-tallet var det kun mulig å bruke den ”konvensjonelle” 
dateringsmetoden som krevde ganske store mengder prøvemateriale, men ”accelerator 
mass spectrometry" (AMS) krever bare 1/1000 av vanlig mengde materiale. På denne 
måten har det blitt et skille mellom ”konvensjonell” datering av ”bulk materiale” som 
består av mindre organiske komponenter, og AMS datering av makrofossiler. Det er 
hevdet at bulk prøver kan gi for høye aldre ved at det blir akkumulert 14C i materialet 
(Barnekow et al., 2000). Radiokarbondatering har en begrenset mulighet til å datere 
materiale eldre enn 40-45 ka, og det betyr at resultater som kommer ut rundt denne 
grensen kan være betydelig eldre. 
”Optisk stimulert luminescens” (OSL) datering 
Det finnes to hoved luminescens teknikker, Optisk stimulert luminescens (OSL) 
datering og Termoluminescens (TL) datering. Den sistnevnte var den første metoden 
som ble utviklet (Aitken, 1994; 1998). Akkumulasjon av stråling i fine løsmasser blir 
”nullet ut” som følge av eksponering for lys eller varme, og deretter blir det latente 
signalet i materialet sterkere som årene går. Ved å utsette materialet for termal eller 
optisk stimulering i laboratoriet, blir dette latente signalet vekket til liv og målt. 
Fullstendig nullstilte sedimenter kan gi absolutte dateringer fra 100 til 500 000 år. 
 
Fordelen med TL og OSL metoden i forhold til 14C datering er at den kan datere 
sedimentene direkte i stedet for å være avhengig av organisk materiale i prøven. 
Metoden er basert på at kvarts- og feltspat korn oppfører seg som små "dosimetre", 
hvorpå mineralkornenes eksponering for ioniserende stråling endrer banene til 
elektroner fra deres normale løp til "lattice-charge disequillibrium traps" inne i 
kornene. Når disse så blir varmet opp blir noen av elektronene løslatt fra deres 
"tvungne" baner til "luminescens" sentre hvor de avgir lys. Ved å måle denne 
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lysmengden og bruke den som en proksy for antall feilplasserte elektroner, kan 
mengden av mottatt stråling for mineralkornene måles. Disse mineralkornene 
nullstilles ved kortvarig (5-10 t) eksponering av UV-stråling (kvarts) eller synlig lys 
(feltspat). Eoliske sedimenter regnes for å være de beste å datere på siden de mest 
sannsynlig har vært utsatt for lys før de har blitt begravd. Intensiteten av TL signalet i 
en prøve er en funksjon av alderen og total strålingsdose. Strålingen kommer primært 
fra nedbrytingen av isotoper fra uranium, thorium og potassium. 
Software og kartgrunnlag 
I denne oppgaven er det blitt brukt flere typer software til konstruksjon av kart og 
illustrasjoner. Grunndataene til kartet er hentet fra Statens Kartverk SOSI format og 
disse ble konvertert til MIF format ved hjelp av en SOSI>MIF konverter i Map Info 
4.1. MIF dataene ble deretter importert inn i Map Publisher 4.0 som er et 
applikasjonsprogram i Adobe Illustrator 9.0. Adobe Illustrator 9.0 har deretter blitt 
brukt til å lage kart og kartillustrasjoner. Ellers har Microsoft Word og Microsoft 
Excel gjort nytten til tekstbehandling og diverse statistiske analyser. 
1.2 Introduksjon til problemstillingen 
Klima endringer er ikke et moderne fenomen. Endringene har vært store og mange 
gjennom hele jordas levetid, men klima historien for de siste 2,5 millioner år er 
særdeles interessant for oss mennesker fordi tidligere tiders klima kan si oss noe om 
hvordan framtidens klima vil bli. Den følgende gjennomgangen av etablert teori innen 
klimahistorie og tidligere arbeider i Rondane skal forsøke å bidra til økt forståelse av 
problemstillingene i oppgaven. Nye arbeider tyder på at den etablerte teori er for 
statisk og for sterk knyttet opp mot resultater fra vest-Norge. Derfor er det viktig å se 
på Rondane som oppgaven omhandler med et nytt blikk og åpent sinn. 
Kvartær 
Skandinavia har vært dekket av is i store deler av tidsperioden Kvartær. Kvartær er 
tidsperioden som har vært de siste 2,5 millioner år (Lowe & Walker, 1997). I denne 
perioden har klimaet i Skandinavia vært preget av lange perioder med glasialer 
(istider) som har blitt etterfulgt av kortere og varmere interglasialer (dagens 
situasjon). Ved å se på fordelingen av oksygen isotopene 16O og 18O tilbake i tid, 
informasjon gitt av iskjerner fra innlandsisen på Grønland og Antarktis og marine 
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kjerner, har en kommet fram til at en kan korrelere dette forholdet med temperatur 
(Cuffey et al., 1995, fra Nesje & Dahl, 2000).  
 
Periodene identifisert har blitt inndelt i oksygen isotoptrinn (OIS), og hittil er det 
funnet rundt 50 slike perioder i Kvartær. Den nest siste glasialen (Saale, 200-135 ka 
BP) og den påfølgende interglasialen Eem som varte fra omkring 135 til 115 ka BP, 
ble etterfulgt av glasialen Weichsel (115 til 11,5 ka BP). Nå er vi inne i interglasialen 
Holosen. I marine sedimenter kan en finne rester av eldre glasialer (i.e. Baumann et 
al., 1995; Sejrup et al., 2000; Mangerud, 2000), men i terrestriske (jordbaserte) 
sedimenter er det funnet få rester eldre enn 15 ka BP. Dette kommer av at isen 
eroderer og fjerner materiale, og at muligheten til å datere sedimenter inntil nylig har 
vært begrenset til 14C dateringer av organisk materiale. 
Figur 1-1. ∂18O kurve fra marine sedimenter som viser endringene i globalt isvolum de siste 500 
ka. (Rahmstorf, 2001). Legg merke til at isvolumet blir større utover i Weichsel fram mot LGM 
(Late Glacial Maximum) omkring 20 ka BP. 
Weichsel 
Det er omdiskutert hvor siste istid i Skandinavia begynte. Flere har hevdet at 
breveksten startet i de høyeste fjellområdene langs hovedvannskillet, og at at isen 
bredte seg ut i form av dalbreer mot øst og vest (figur 1-2) (Flint, 1971, fra Nesje & 
Dahl, 2000; Thoresen, 1991). Etter hvert vokste dalbreene sammen og det ble dannet 
større iskapper. Disse iskappene (som Grønland i dag) påvirket da det regionale 
klimaet, slik at nedbøren kom ved de ytre marginene, mens de indre områdene hadde 
stabile høytrykk og lite nedbør (Nesje & Dahl, 2000). Ives et al., (1975) lanserte 
teorien om ”instantaneous glacierization” for å forklare dannelsen av det 
Fennoskandiske og Nord-Amerikanske isdekket. Denne teorien innebærer at snø over 
store områder overlever sommeren, noe som øker albedoen og gir en positiv 
”feedback” mekanisme. Dette gir en akkumulasjon av is over store områder på samme 
tid, og en kald basert bre vokste frem.  
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Figur 1-2. Modellen for dannelse av en 
iskappe (opprinnelig etter Flint, 1971) viser 
hvordan is veksten starter i høyfjellet på 
grunn av maritime vinder med mye nedbør, 
for så å bre seg utover lavlandet. (Fra Benn 
& Evans, 1998). 
 
Gjennom Weichsel har det vært flere 
interstadialer (mellomistider) i 
Skandinavia (figur 1-5). Både antall 
isfrie perioder, varighet og alder er 
omdiskutert, men mye taler for at det i 
hvert fall har vært to perioder under 
Weichsel hvor sentrale deler av Skandinavia var isfrie. Trolig var begge de to isfrie 
periodene før 70 ka BP (Thoresen, 1991; Mangerud, 1991). For omkring 20 tusen år 
siden regner en med at isen nådde sin maksimale utbredelse, og da var istykkelsen så 
stor at den beveget seg uavhengig av underliggende topografien (figur 1-4). I 
Bottenviken var istykkelsen 
opp mot 2-3000 m, og isranden 
nådde til Polen, Nord- 
Tyskland og Danmark i sør. 
 
 
Figur 1-3 viser den maksimale 
isutbredelsen under Weichsel. 
Figuren er hentet fra Nesje & Dahl, 
2000 (opprinnelig fra Mangerud et 
al., 1999; Svendsen et al., 1999).  
 
Det er mest sannsynlig at isdomene over Skandinavia og Storbritannia gikk sammen, 
og at Nordsjøen var tørt land i denne perioden (Mangerud, 2000). Glasiasjonskurver 
(figur 1-5) indikerer at det globale isvolumet var størst mellom 24-18 ka BP. Denne 
isfasen (Weichsel max) fjernet de fleste sporene av organisk materiale etter tidligere 
interstadialer under Weichsel, men de siste 20 årene har sedimenter fra enkelte 
lokaliteter i Skandinavia blitt datert med 14C metoden og de senere år med OSL eller 
TL metoden. 
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Figur 1-4 viser den vertikale isutbredelsen fra vest mot øst under Weichsel maximum (21 ka BP), 
Yngre Dryas (12,5 ka BP) og Preboreal (11 ka BP). Stiplet linje viser minimumsmodellene, og hel 
linje maximumsmodellene for de respektive periodene. Alder på figuren viser 14C alder for 
periodene. Modifisert etter Mangerud, (2000). 
 
”Submorene sedimenter” er en samlebetegnelse på sedimenter som har blitt funnet 
under dekke av morene. Organiske rester har blitt datert ved 14C metoden og 
resultatene har vist at mesteparten er eldre enn 40 ka. Dette kan imidlertid bero på at 
datering med 14C metoden er begrenset til omkring 40-45 ka. Mange lokaliteter med 
submorene sedimenter er funnet i Skandinavia. Disse lokalitetene blir gjennomgått i 
Arnold et al., (2002), som viser at de fleste av disse mest sannsynlig er dannet i OIS 3 




Figur 1-5. Kurven til høyre er en glasiasjonskurve for vest-Norge fra Mangerud, (1991) bortsett 
fra at breframstøtet i isotoptrinn 4 (karmøytrinnet) har blitt forlenget inn i isotoptrinn 3 basert 
på IRD kurven. Kurven til venstre er samlet fra 5 marine kjerner fra Vøring platået. Figuren er 
modifisert fra Mangerud, (2000). Legg merke til at IRD kurven viser minimale utslag inntil 
isotoptrinn 3, og at utslagene varierer sterkt i denne perioden. 
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Etter ”Weichsel maksimum fasen” (24-18 ka BP) var det en gradvis tilbaketrekning 
av isen med enkelte stans inntil Yngre Dryas (12,5-11 ka BP), som representerte den 
siste store framrykkingen av brefronten. Før YD var det flere varme perioder blant 
annet under Bølling (15,6-14,2 ka BP) og Allerød (13,8-13 ka BP). Senkningen av 
likevektslinjen under Yngre Dryas er kalkulert til å være rundt 500 m (Lie, 2002), og 




Figur 1-6. Innlandsisens utbredelse under 
Yngre Dryas (12,5-11 ka BP) i følge Sollid & 
Sørbel, (1981). Legg merke til at Rondane 
ligger helt dekket av is under perioden. De 
stiplede linjene representerer 200 m koter. 
Det oransje feltet viser feltområdet. 
 
Figur 1-7. Innlandsisens utbredelse under 
Preboreal (11-10 ka BP) ifølge Sollid & 
Sørbel, (1981). Legg merke til at Rondane 
fortsatt ligger dekket av is, men enkelte 
topper stikker opp av isdekket. 
Holosen 
Fasen fra 11,5 ka BP til i dag heter Holosen og det har vært en rekke variasjoner i 
temperatur og nedbør i denne fasen, selv om disse har vært mindre sammenlignet med 
Weichsel (figur 1-5, Figur 1-8), (Brooks & Birks, 2001). Isen forsvant fra de siste 
områder i Norge rundt 10 ka BP (Thoresen, 1991), og temperaturen i Norge var da 
høyere enn den er i dag. Det kan også være verd å legge merke til at det ikke har vært 
store temperatur senkninger siden Preboreal (11-10 ka BP). I Preboreal fikk enkelte 
breer framstøt som var noe større enn framrykningen under ”den lille istid” (ca. 1450-
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1920 AD.) i nyere tid (i.e. Dahl et al., 2002). Mellom 9 og 6 ka BP var den varmeste 
perioden i Holosen, og de fleste breene i Sør-Norge var smeltet vekk i denne 
perioden. Det har også blitt laget nedbørsrekonstruksjoner som viser at denne har 
variert betydelig i løpet av Holosen (Dahl & Nesje, 1996; Nesje et al., 2001). 
 
De fleste av landets jordarter ble avsatt i avsmeltingsfasen fra omkring 13 ka til 8,5 ka 
BP (Thoresen, 1991). Store mengder materiale ble fraktet av smeltevannet som ble 
frigitt fra isen, og storparten ble avsatt i kystnære områder der breelvene nådde havet. 
Det fineste materialet ble ført ut i sjøen og avsatt på havbunnen som leire. Det ble 
også bygd ut delta i fjellet, særlig på østsiden av hovedvannskillet hvor det ble dannet 
sjøer opp mot den nedsmeltende innlandsisen.  
 
 
Figur 1-8. Gjennomsnittlig temperaturvariasjoner gjennom Holosen og Yngre Dryas basert på 
chironomider. Opprinnelig etter Velle, (1998), modisert av Bakke, (2000). 
1.3 Tidligere arbeider 
Rondane har lenge vært i søkelyset til forskere. De tidlige forskerne dannet seg teorier 
innen botanikk og geomorfologi som i dag fortsatt er levende, men også i stadig 
utvikling. Derfor nevnes en del av de tidlige arbeidene, men hovedfokus ligger likevel 
på arbeider fra de siste tiårene.  
Klassiske verker – før 1945 
Allerede på slutten av 1800-tallet var forskere som Schiøtz (i 1890) og A. M. Hansen 
(i 1895) ute med teorier om isutbredelsen i de østlige fjellstrøk under innlandsisens 
avsmelting. De var enige om at isen måtte ha ligget igjen lengst i de østlige delene, 
slik at det ble dannet bredemte sjøer i fjellene. Hansen var derimot lenge alene om å 
mene at det var selve innlandsisen som hadde dannet de bredemte sjøene.  
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De fleste forskerne var av den oppfatning at Rondane i slutten av istiden var et lokalt 
glasiasjonssenter hvor mektige isbreer strømmet ut fra. Dette var en logisk forklaring 
siden en fant få spor etter lokalglasisjon i Rondane, og P.A. Øyen skrev i 1899:  
”Om vi begynder i øst, saa finder vi en mæktig brae, der stiger ned fra Rondernes syd-
østlige del, fylder depressionen og strækker sig ett kortere stykke ned gjennom Glommens 
dalføre”.  
Holmsen, (1915a) uttrykte det på en lignende måte når han skrev:  
“Den almindeligste opfatning tør vøre den KIERULFSKE, at under istidens sidste avsnit 
har lokalbræer gaat ned gjennom dalførerne fra enkelte fjeldpartier som ved Rondane, 
Gijerne og Kjølen”.  
Forskere som Rekstad, (1898-99, i Mannerfelt, 1945), Schetelig, (1909), Werenskiold, 
(1911) og Holmsen, (1915) aksepterte en aktiv Atnabre, mens H. Reusch, (1917; 
1923) mente å ha funnet spor etter en mektig Rondebre som trengte seg fram tvers 
over Folldalen. Reusch var også av den oppfatning at isen under isavsmeltingen lå sist 
tilbake i fjellene på samme måte som en kan se breene ligge i dag. Han betegner også 
det som antakelig er spylerenner på denne måten:  
“Hvad man har betegnet som sæter, er ældre dannelser, nemlig eiendommelige, ved 
stillestaaende og rindende vand, modificerte sidemoræner, dannet paa grænsen mellem 
den døende bræ og dalsiden”.  
 
Det var først med Mannerfelt, (1941; 1945; 1949) og Strøm, (1945) at oppfatningen 
om Rondane som glasiasjonssenter endret seg. De var av den oppfatning at Rondane 
ikke kunne ha vært et akkumulasjonssenter for store dalbreer i senglasial tid eller 
Holosen. Dette kom de fram til ved å se på de mange spylerennene i fjellet, og 
konkluderte med at disse måtte ha blitt dannet ved at fjellene smeltet fram av en 
nesten stagnert ismasse med svak overflatehelning, og at nedsmeltingen skjedde 
vertikalt på grunn av at likevektslinjen lå over hele området inkludert de høyeste 
toppene. Mannerfelt observerte spylerenner opp til 1600 moh., mens både Strøm og 
Mannerfelt fant få spor etter lokalglasiasjon og kom derfor fram til at det ikke kunne 
ha vært noen større aktive breer etter dannelsen av spylerennene. Mannerfelt, (1941) 
fant spor etter det han mente var rester fra tidligere glasiale perioder, men han hadde 
ingen muligheter til å få dette datert. Strøm, (1945; 1956) beskrev geomorfologien i 
hele Rondane, og viser der til det han mener er neoglasiale fremstøt i Smedbotn og 
Bjørnholet.  
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”Enligt norsk uppfattning skulle från dessa och andre högfjäll under sista nedisningens 
slutstadium ha utgått väldiga lokala isströmmar. Dessa förhållanden gingo icke att 
förena med de resultat, jag kommit till i svenska fjällen”.  
Carl M. Mannerfelt (1945) 
 
Teoriene om at det har vært isfrie områder i Norge under siste eller flere istider, kalles 
for “refugieteoriene” eller “overvintringsteoriene”. Det har vært en lang diskusjon om 
teorien innen naturvitenskapen siden Axel Blytt plantet noen løse tanker om sjeldne 
fjellplanter opprinnelse i 1880 årene (Mangerud, 1973). Forskere innen botanikk og 
biologi har siden den gang diskutert med geologer og naturgeografer om dette har 
vært mulig. De som jobbet med isutbredelse hevdet lenge at dette ikke var mulig 
siden en regnet med at den siste innlandsisen dekket hele Norge, mens botanikerne 
måtte forklare tilstedeværelsen av endemiske planter.  
Tidlige arbeider fra regionen 1945 - 1990 
Ramsli, (1947) beskrev den siste istid i Gudbrandsdalen, mens Samuelsen, (1953) 
beskrev avsmeltingen av isen i området rundt Gudbrandsdalen og Østerdalen. Deretter 
kom Sollid, (1963; 1968; 1969; 1983), Carlson et al., (1979), Sollid og Carlson, 
(1979; 1980) med verker som beskrev isavsmeltingen og isutbredelsen i området. 
Sollid konkluderer i sine arbeider med at isen i området var aktiv helt inn i Holosen, 
og viser til at et breframstøt i Preboreal avsatte morener bl.a. på Dovre 
(Knutshømorenen). Gjessing, (1960) skrev en avhandling fra Atndalen, Østerdalen og 
Gudbrandsdalen som tar for seg avsmeltingsformene, og som er det mest utførlige 
arbeidet som er gjort på dette feltet i området. E. Dahl, (1963) diskuterer 
refugieteorien, noe som har betydning for Dovre/Rondane området i og med at det 
finnes endemiske planter i området. Gjessing, (1966) tar for seg deglasiasjonen i 
Sørøst Norge. Per Holmsen, (1955, 1964, 1967) diskuterte isavsmeltingen i Sør-
Norge, glasiasjonssentre og hvorvidt de store moene var avsatt subglasialt eller 
subaerilt. Med det siste punktet tar han et oppgjør med Gjessing (1960) som hevdet at 
moene var avsatt subglasialt. Mangerud, (1963, 1965, 1973, 1981) diskuterer funn av 
rester fra mammut og isavsmeltingen i tillegg til refugieproblematikken. I artikkelen 
fra 1981 tar han også for seg problematikken rundt tidlig- og Midt-Weichsel 
brefremstøt. Tollan, (1963) beskriver isbevegelsen i Nordre Gudbrandsdalen. Heintz, 
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(1966; 1969) daterte mammutrester fra Gudbrandsdalen som kom ut med aldre som 
indikerte en isfri periode i Gudbrandsdalen i Midt-Weichsel. 
 
Sulebak, (1969) tok for seg jordskred (debris flow) i Dørådalen. Videre hadde Barsch 
og Treter, (1976), Dawson et al., (1986) og Shakesby et al., (1987, 1989) artikler som 
tok for seg de periglasiale fenomenene i området. Dawson et al., (1986) studerte 
Verkilsdalsskredet som av Barsh & Treter, (1976) ble beskrevet som en steinbre. 
Dawson et al., (1986) mener derimot at Verkilsdalsskredet hadde en opprinnelse som 
en “sturzstrum”, et 1,2 km langt og 750 m bredt skred som beveget seg 1,2 km 
nedover fjellsiden, og som de konkluderte gikk for mellom 1000 og 9000 år siden. 
 
Bergersen, (1980); Bergersen & Garnes, (1971; 1981; 1983); Bergersen et. al.,(1991); 
Garnes & Bergersen, (1977; 1980); Hole & Bergersen, (1981); Thoresen & 
Bergersen, (1983) leverte noe av det mest utførlige arbeidet som er gjort på 
submorene sedimenter i Gudbrandsdalen og Folldal området. Arbeidene kartlegger 
posisjonen til isskillet under ulike perioder i Weichsel, og tar for seg problemene med 
vertikalt nedsmeltende is. 
 
Andersen, (1969; 1979; 1980; 1987) beskrev funn av bresjøsedimenter i Hedmark og 
isavsmeltingen i det sentrale Norge. Lundqvist, (1972; 1974; 1980; 1981; 1983; 
1986a; 1986b; 1991) kom tidlig med artikler fra Nord-Sverige hvor han beskrev 
sedimenter fra Tidlig-Weichsel breframstøt. I sine artikler konkluderer han med at det 
var et temperert breframstøt som eroderte i underlaget og fjernet Eem sedimenter, 
mens senere breframstøt i området rundt Botnviken gikk over området uten å erodere. 
Dette gir tydelige analogier til situasjonen i Rondane. Tessem, (1977) beskrev 
isavsmeltingen i Folldal området i en hovedoppgave i geografi. Barth et al., (1980) og 
Hafstein, (1981) daterte trerester fra Rondane og fikk resultater som viste at allerede 
før 9 ka BP, vokste det furuskog på 1200 moh. Helle et al., (1981) beskriver Tidlig-
Weichsel torv i Brumundal som kan tyde på en omfattende nedsmelting av isen fra 
denne perioden.  
Den nye tid - 1990 → i dag 
Etter at det i mange år var lagt mest vekt på isavsmeltingen, og de fleste landformer 
og løsmasser ble knyttet til den siste brefasen i Sein-Weichsel, kom Dahl et al., 
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(1997) med en artikkel som la vekt på den vertikale isutbredelsen i området basert på 
morenerygger foran botner utenfor Rondane massivet. Artikkelen konkluderer med at 
området må ha hatt et tynt isdekke med en begrenset utbredelse allerede før Yngre 
Dryas. Ved Bjørnholet som ligger like utenfor selve Rondane massivet var den 
maksimale tykkelsen på innlandisen ved dannelsen av lokalbreen under 1240 moh. 
Konklusjonen var at siste mulige periode for å danne botnglasiasjon var i Yngre 
Dryas. Denne er basert på rekonstruksjon av regionale likevektslinjer og muligheten 
for å få dannet lokalglasiasjon i Holosen, og var radikale nye resultater sett i forhold 
til tidligere arbeider om isutbredelsen i området som alle konkluderer med at isen lå 
over de høyeste toppene inntil Preboreal (Sollid & Sørbel, 1981; Sørbel & Sollid, 
1988; Andersen et al., 1995; Aas, 1997). Dahl et al. (1997) sine resultater støttes av 
dateringer av makrofossil (Dahl et al. 2000; Kullman, 2002). Den sist nevnte 
presenterte dateringer fra ulike tresorter, som tydet på isfrie forhold 1360 moh. 
allerede 14 ka BP i midt-Sverige. Dateringer av trær som vokste under Yngre Dryas 
ble også presentert. Dahl et al., (2000) presenterer tilstedeværelsen av bredemte sjøer 
på et seint tidspunkt under Sein-Weichsel. Resultatene fra Dahl et al. (1997;2000), 
anerkjennes ikke av Mangerud (2000) ut fra at disse ikke stemmer overens med 
tidligere resultater! Aa & Sønstegaard, (2000) beskriver Midt-Weichsel sedimenter 
funnet i Sogndalsdalen. Sollied & Sørbøl, (1994) beskriver temperaturforholdene i 
isdekket i siste del av Weichsel med bakgrunn i funn av ulike landformer og 
konkluderte med at toppene var dekket av et kaldt isdekke, mens lavere områder 
hadde tempererte forhold. Andersen et al., (1995) gir en oversikt over Yngre Dryas 
isen i Norge, og tegner også et bilde av Rondane som er dekket av is i denne perioden. 
Barth, (1996) viser at det har vært menneskelig aktivitet i Rondane, og et stort antall 
14C dateringer fra Rondane hvor de eldste var fra rundt 8300 BP. Senere arbeider fra 
selve Rondane og området omkring er stort sett hovedfagsarbeider som har sett på 
dannelsen av spylerenner, og rekonstruksjon av isdekket basert på disse spylerennene 
(Hoff, 1992; Aas, 1997). Alle har konkludert med at isutbredelsen har vært stor inntil 
Preboreal, og at dette gav en hurtig nedsmelting av iskappen inn i Holosen. Follestad 
(2001) presenterer en kort artikkel hvor han beskriver tidssynkrone isoverflater i 
forbindelse med spylerenner. Berthling & Sollid, (1999) beskriver dreneringshistorien 
for Nedre Glomsjø.  
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Arbeider som ikke direkte omhandler studieområdet, men som gir muligheten til å 
trekke analoger til Rondane, er Lagerbäck (1988), Rohde (1988), Kleman (1988; 
1990; 1992; 1994), Borgström (1989; 1999), Kleman & Borgström (1990; 1994; 
1996), Kleman et al. (1997; 1999), Kleman & Hättestrand (1999), Hättestrand & 
Kleman, (1999), Hättestrand et al., (1999), Fredin, (2002), Stroeven et al. (2002). 
Disse arbeidene omtaler isutbredelse, submorene sedimenter i Sverige, og beskriver 
også temperatur regimet til de ulike breframstøtene. Lundqvist, (1974; 1986; 1991), 
Rohde, (1988), Lagerbäck, (1988), beskriver alle problemer og funn av et Tidlig-
Weichsel framstøt. Mange av disse arbeidene viser at området som ligger rundt det 
tenkte isskillet rundt Botnviken har vært dekket av kald is under store deler av 
Weichsel.  
 
Kald is problematikken (kapittel 2.1) har igjen implikasjoner for den vertikale 
utbredelsen av isdekket og de siste årene har det blitt forsøkt å lage realistiske 
modeller for dette. Flere forskere har laget modeller som viser isutbredelsen i 
Fennoskandinavia under Sein-Weichsel. Denton & Hughes, (1981) modell viser en 
stor og statisk iskappe over Skandinavia, og Boulton et al,. (1985) gjør det samme. I 
en ikke-realistisk modell, tar Arnold & Sharp, (2002) med hydrologien ved isens base 
og kommer på denne måten fram til at isen på sitt maksimum (mellom 22 ka og 16 
ka), hadde en overflate høyde på rundt 2000 m. Modellen viste også at store områder 
hadde raske isstrømmer og dette gav en relativ tynn iskappe. Andre som har forsøkt å 
modellere isutbredelsen av det Fennoskandinaviske isdekket under Weichsel er 
Boulton & Clark, (1990), Fastook & Holmlund, (1994), Heine & McTigue, (1996), 
Boulton et. al., (2001), Fjeldskaar, (2000), Raymond, (2000), Tarasov & Peltier, 
(2000), Kaplan et al., (2001), Arnold & Sharp, (2002), Näslund et al., (2002). 
Utviklingen av mer avanserte modeller har gitt en utvikling mot tynnere isdekke 
under Sein-Weichsel. 
 
I den senere tid har det også kommet artikler som omhandler isfrie områder hvor det 
tidligere er hevdet at det skal ha ligget store iskapper. Möller et al., (1999) viser at det 
ikke var is i det sentrale Sibir under Weichsel maksimum. Astakov et al., (1999); 
Svendsen et al., (1999); Mangerud et al., (2001; 2002), beskriver også utbredelsen av 
is i Barentshavet og området ved Karasjøen området i Weichsel. Mangerud et al., 
(2001) kom fram til at isutbredelsen i nordvest Russland hadde sin maksimale 
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utbredelse i Tidlig-Weichsel (80 – 100 ka). De påpeker at en maksimal isutbredelse i 
dette området rundt isotoptrinn 5b, skiller seg kraftig ut fra situasjonen med de 
Skandinaviske og Nord-Amerikanske iskappene som hadde sin maksimale utbredelse 
under trinn 2 (ca. 20 ka BP). Larsen et al., (1999) beskriver forholdene i nordvest 
Russland.  
1.4 Områdebeskrivelse 
”Enligt min erfarenhet är det vitale problemet av glaciologisk art. Man kan icke förstå de 
processer, som påverka isfrontens förändringar, uten att ingående studera förhållandena 
inom ackumulationsområdets centrale delar”. 
Carl M. Mannerfelt 1945 
Lokalisering av feltområdet 
Studieområdet ligger i området mellom 61°53´ – 62°03´ nord og 9°37´ - 9°58´ øst 
(appendiks 1). Området dekkes av Dovre og Sel kommune i Oppland fylke og Folldal 
kommune i Hedmark fylke, kartserie M-711, kartblad 1519 II (Folldal) og 1718 I 
(Rondane). Rondane ligger isolert til mellom Dovrefjell i nord og nordvest og 
Jotunheimen i vest og sørvest. Videre ligger Femunden i øst, mens Gudbrandsdalen 
går i sørøstlig retning rett sør for Rondane. Rondane har status som nasjonalpark og 
består av et ca. 2000 km2 stort område. Studieområdet ligger for det meste innenfor 
nasjonalparken, bortsett fra et lite område i nordøst mot Folldal. Feltområdet er på ca. 
160 km2, og av dette ligger mesteparten mellom 900 og 2200 moh. og inkluderer noen 
av de høyeste toppene i Rondane massivet.  
Berggrunnsgeologi. 
 “Sparagmit er en feldspatførende sandsten. Navnet er først brugt av professor Jens 
Esmarck om en bergart fra Bellingen mellem Lilleelvedalen og Tydalen. Det er dannet av 
det græske ord sparagma, bruddstykke”. 
Gunnar Holmsen 1915 
 
Berggrunnen i de sentrale områdene av Rondane (appendiks 2) består av arkosisk 
sparagmitt, en eocambrisk (overgangen fra prekambrium til kambrium) sandstein, 
dannet mellom 700-575 mill. år siden (Strøm, 1945; Gjessing, 1978; Oftedahl, 1981). 
Sparagmitten består av delvis omdannet sandstein og konglomerat med høyt innhold 
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av kvarts og feltspat (Sigmond et al., 1984). Sparagmitten deler seg lett, men er 
motstandsdyktig mot kjemisk forvitring. Jordbunnen blir tørr og sandholdig, og 
plantenæringen mager (Holmsen, 1956). Kvarts (SiO2) innholdet i Sparagmitten er 
satt til å være fra drøyt 80 % (Strøm, 1945) til 87 % (Holmsen, 1956), og dette fører 
blant annet til at jordsmonnet i området er lite utviklet. Enkelte steder forekommer det 
kalkholdige lag som kan gi enkelte områder rikere jordsmonn. De sedimentære lagene 
i sparagmitten faller jevnt mot N og NV, med et fall på mellom 5-35 grader (figur 1-
9). Siden sparagmitten er sterkt lagdelt fører dette til at forvitringsmaterialet blir delt 
på samme måte, og får ofte en flat helleform. 
 
Figur 1-9. Geologisk profil av området fra Illmanndalen (UTM 440 607) og nordover forbi 
Neverbukollen (UTM 440 746). Modifisert etter Siedlecka, (1984). 
 
Det geologiske kartet over Rondane (appendiks 2) viser hvor lagflatens strøk og fall 
varierer, og at området sør for Rondvatnet dekkes av Kvitvoladekke komplekset, 
mens alt nord for Rondvatnet er en del av Rondanedekket. Hele studieområdet dekkes 
av sparagmitt. 
Biologi, fauna og dyreliv 
Rondane er kjent for sin sparsomme vegetasjon og dette kommer for en stor del av 
sparagmittens (foregående avsnitt) egenskaper siden denne er motstandsdyktig mot 
kjemisk forvitring, mens den er svakere mot fysisk forvitring og gir en tørr og 
sandholdig jordbunn. Dette fører til at plantene må være økonomiske dersom de skal 
overleve. De rådende planter er derfor dvergbusker, laver og moser. At området er 
forholdsvis nedbørsfattig gir også dårlige vekstforhold for en del større planter, men 
det er berggrunnen som er avgjørende (Holmsen, 1956). I tillegg reduserer de lave 
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temperaturene i fjellområdet nedbrytingen av organisk materiale og de pedogeniske 
prosessene (Ballantyne & Harris, 1994). Over 1000 moh. består vegetasjonen kun av 
fjellbjørk og busker. Tregrensen i Rondane ligger mellom 900 og 1050 moh, avhengig 
av blant annet aspekt og beliggenhet. Aas, (1969) mener å finne bevis for at 
tregrensen i Sør-Norge er på vei oppover som en reaksjon på økt lufttemperatur i det 
20. århundre. Det er funnet rester etter bjørk og furu på 1200 moh. som ble datert til å 
være fra omkring fra 9 ka BP (Barth, 1996). Dyrelivet i de høyereliggende områdene 
domineres av smågnagere, villrein, fugler og noen rovdyr som jerv og rev. Elgen lever 
i lavereliggende strøk og i elvedaler hvor vegetasjonen er tettere og frodigere. I de 
senere år har det også blitt observert enkelte ulver i området. 
Klimaet i Rondane 
Klimaet i Rondane er kontinentalt og preget av kalde vintre, forholdvis varme somrer 
og lite nedbør. I dette avsnittet settes klimatiske parametre som temperatur og nedbør 
i Rondane, og brukes senere i oppgaven til diskusjon om aktive former og 
rekonstruksjon av likevektslinjer.  
 
Temperatur 
Det kan være vanskelig å bruke temperatur målinger fra faste stasjoner som ligger 
lavere og et stykke vekk fra området når det skal settes temperatur parametre. Derfor 
må klimadataene ekstrapoleres til å gjelde høytliggende områder. Temperaturdata fra 
Rondane og Dovre viste stor korrelasjon (Paasche, upubliserte data), og tyder på at 
data fra målestasjoner som ligger et stykke fra Rondane er representative. Green & 
Harding, (1980) utførte en statistisk analyse av temperatur gradienten i Sør-Norge og 
kom fram til at den østlige delen av Sør-Norge hadde en temperatur gradient (eller 
adiabatisk laps rate) ned til 0,3 °C per 100 m om vinteren, mens den om våren kunne 
ligge på 0,9 °C per 100 m. Dette kom av at målestasjoner i lavlandet hadde relativt 
lave temperaturer i forhold til høyfjellet om vinteren (kald luft synker) og relativt 
høye om sommeren. Når kun målestasjoner fra over 100 moh ble brukt, kom de fram 
til en årlig temperatur gradient på 0, 52 °C per 100 m. I de fleste arbeider brukes en 
temperatur gradient på 0,6 °C eller 0,65 °C per 100 m, og i denne oppgaven velges det 
å bruke en temperatur gradient på 0,6 °C per 100 m.  
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Tabell 1-1. Temperaturer fra målestasjoner nær Rondane (Det norske meteorologiske institutt, 
1993b). Temperaturene i den nedre delen er justert for senket lufttemperatur med høyde 
(adiabatisk laps rate på 0,6°C per 100 m). Vintertemperaturen er fra okt-april 
(akkumulasjonssesongen), og sommertemperaturen fra mai-sept (ablasjonssesongen). 
 
På Fokstua (974 moh.) er MAAT (Mean Annual Air Temperatur- gjennomsnittlig 
årlig luft temperatur) på -0,7 °C for perioden 1923-1968, mens den er på 0 °C for 
perioden 1968-1990. Temperatur målinger fra en steinbre ved Skagsnebb (1660 moh.) 
mellom august 2000 og august 2001, viste en MAAT på -3,24 °C (Paasche, 
upubliserte data). Dette tilsvarer omkring 0 °C på 1000 moh. med en temperatur 
gradient på 0,6 °C per 100 meter, og kan tyde på at det er noe varmere enn det 
gjennomsnittet viser (tabell 1-1). 
 
Nedbør 
Rondane ligger øst for Jotunheimen og sør for Dovrefjell, noe som medfører at 
fjellpartiet blir liggende i regnskygge. Dette reflekteres i nedbørsmålingene fra 
Fokstua, Høvringen og Folldal. Disse har i dag mellom 360 og 440 mm nedbør i året 
(Det norske meteorologiske institutt, 1993a). Det meste av nedbøren kommer om 
sommeren (i Folldal er nedbøren fra mai til september på 238 mm, mens 136 mm 
kommer om vinteren). Ved bruk av en nedbørsgradient på 8 % økning per 100 m 
 Fokstua Tynset Vågåmo Samla årlig 
gjennomsnitt 
Høyde over havet (Hoh.) 974 483 371  
MAAT. (30 år normal) 0 0 2,4  
Temperatur gradient -0,6 -0,6 -0,6  
Årstemperatur (Jan.-des.) i Hoh.     
1000 -0,2 -3,1 -1,4 -1,5
1500 -3,2 -6,1 -4,4 -4,5
2000 -6,2 -9,1 -7,4 -7,5
     
Vintertemperatur (okt. -april) Fokstua Tynset Vågåmo  
Gjennomsnitt vinter  -5,2 -6,5 -3,8  
Hoh     
1000 -5,4 -9,6 -7,5 -7,5
1500 -8,4 -12,6 -10,5 -10,5
2000 -11,4 -15,6 -13,5 -13,5
     
Sommertemperatur (mai-sept.) Fokstua Tynset Vågåmo  
Gjennomsnitt sommer 7,2 9,2 11,1  
Hoh     
1000 7,0 6,1 7,3 6,8
1500 4,0 3,1 4,3 3,8
2000 1,0 0,1 1,3 0,8
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(Haakensen, 1989; Dahl & Nesje, 1992; 1996), gir dette opp mot 1000 mm nedbør i 
året på de høyeste toppene i Rondane (tabell 1-2). 
Tabell 1-2. Nedbørsnormaler fra utvalgte stasjoner nær Rondane (Det norske meteorologiske 
institutt, 1993a). Kolonnen til høyre viser en samlet, gjennomsnittlig nedbør fra 3 ulike 
målestasjoner regnet ut for 1000, 1500 og 2000 moh. med en nedbørsgradient på 8 % per 100 m.  
 
I dag ligger den regionale likevektslinjen for isbreer på ca. 2600 meter (Dahl et al., 
1997; Lie, 2002; Lie et al., 2002), men vindakkumulasjon gir tynne isdekker og 
snøfelt på spesielt egnede lavereliggende steder. Det ligger små flerårige snøfelt i 
botner og i nordvendte fjellsider, og det er også noen få i lavereliggende områder ned 
til 1300 moh. hvor aspekt og leside akkumulasjonen er stor. Det er likevel ingen større 
breer i området, og de siste årene har mange snøfelt smeltet vekk (Mannerfelt, 1940; 
Østrem et al., 1988). 
 
Vindregime 
Ved Fokstua er de dominerende vindretningene fra sørvest hele året (Bjørbæk, 1993). 
Vindretningen i Rondane blir i stor grad bestemt av fjellene som leder vinden 
gjennom dalene og over passene. Dette medfører at vindretningen er konstant store 
deler av året. Vinden blir dirrigert gjennom Rondvatnet og Verkilsdalen, og videre ut 
Dørålen mot øst og nordøst. Snøskavlene som blir dannet i løpet av vinteren ligger 
også for en stor del mot øst og nord, altså på lesiden av vindretningen. Lite vegetasjon 
i de sentrale delene av Rondane fører i tillegg til at snøen lett blåses vekk.  
Lokaliteter Fokstua Folldal Høvringen Samlet gjennomsnitt  
Høyde over havet 974 709 935  
Mm nedbør per år 440 364 440  
Kalkulert nedbør på Hoh.     
1000 449 455 463 456
1500 660 669 680 670
2000 969 982 1000 984
     
Vinternedbør (oktober-april) 187 126 171  
Kalkulert vinternedbør på Hoh. 
1000 191 158 180 176
1500 280 232 264 259
2000 412 340 388 380
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Geomorfologi og landskapsdannelse 
Høyfjellmassivet som Rondane består av, har landformer som tyder både på glasial 
erosjon så vel som sterke fluviale prosesser. Glasial erosjon lager ikke et totalt nytt 
landskap, men modifiserer i stedet et preglasialt relieff (Gjessing 1966; Lidmar-
Bergström et al., 2000). I Rondane ser vi dette gjennom de avrundede toppene med 
botnnedskjæringer. I lange perioder kan isdekket over de høyere delene av Norge ha 
vært kaldbasert, og det har dermed ikke erodert i underlaget (Kleman, 1994). 
Samtidig kan det i kortere perioder ha vært tempererte breer i høyfjellet mens kysten 
har vært isfri, særlig gjelder dette i begynnelsen og på slutten av istider (Lidmar-
Bergström et al., 2000; Fredin, 2001). 
 
Den glasiale erosjonen har satt sitt preg på de sentrale delene av Rondane hvor ca. 30 
botner er skjært ned i de ellers jevnt avrundede fjelltoppene. De fleste botnene er 
orientert mot nord, og i de indre delene ligger høyden omtrent på samme plan mellom 
1500 og 1600 moh. (Mannerfelt, 1940; Strøm, 1945). Fjellmassivet er delt inn i fire 
separate deler, hvorav Smedhamran og Rondvasshøgda er atskilt av det 
overfordypede, v-formede Rondvatnet (Haavik, in prep). De fleste dalene er også 
preget av glasial erosjon ved at de har den karakteristiske u-formen, mens dalbunnen 
er bred og flat. På grunn av at sparagmitten faller mot N-NV, finner vi en 
karakteristisk profil på fjellene (eks. Smedhamran) ved at de har slake vestsider og 
bratte østsider (Mannerfelt, 1945). Det er registrert få tydelige endemorener fra disse 
30 botnene i Rondane, og det er også få spor etter tempererte breer i form av 
skuringsstriper. Topografien tilsier at området i lange perioder må ha hatt 
lokalglasiasjon for å få dannet opp til 700 m dype botner.  
 
V-dalene blir ofte nevnt som et sluttresultat av fluviale prosesser (Lowe & Walker, 
1997). Elver skjærer seg ned i fast fjell og løsmasser, eroderer og fjerner materiale. 
Dette blir ofte nevnt som pre-glasiale prosesser, og knyttes særlig mot Tertiær 
perioden (65-2,5 ma BP) som hadde et varmere og våtere klima. Vann har også hatt 
en viktig rolle for landskapsutviklingen under glasiale perioder, særlig i 
isavsmeltingsfaser. I Rondane er det særlig mange fluviale nedskjæringer på de 
nordlige og vestlige delene av Stygghøin, men også foran en del av botnene og 
dalmunningene. Dette står i sterkt kontrast til nedbøren som kommer i Rondane i dag. 
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2 Teori om glasiale, periglasiale og fluviale- og glasifluviale 
prosesser og avsetningsformer 
2.1 Glasiale prosesser og avsetningsformer 
Det finnes tre ulike typer temperaturregimer i en ismasse. Den kan enten være kald 
(polar), polytermal (sub-polar) eller temperert. De uthevede begrepene blir brukt 
videre i teksten siden disse henviser til regimet innad i breen uten å peke mot en 
klimaregion. 
Kald bre 
En kald bre har en temperatur som er under trykksmeltepunktet i hele ismassen (Nesje 
& Dahl, 2000). At en bre når trykksmeltepunktet vil si at selv om temperaturen i isen 
er under 0 °C, så vil trykket av den overliggende ismassen føre til at is smelter. Under 
2000 m tykk is vil for eksempel smeltepunktet ligge på -1,27 °C (Ibid.). Dersom breen 
er kald vil bresålen være frosset fast til underlaget uten å erodere, selv om forskere 
lenge har vært usikker på om det har skjedd en viss bevegelse i basen av breen 
(Shreve, 1984). Bevegelsen i ismassen vil således skje internt i breen (englasialt), og 
føre til at løsmasser under breen forblir på samme plass. Tidligere trodde man at all 
isen på Antarktis var av denne typen (Benn & Evans, 1998, s. 545), men senere års 
forskning viser at tykkelsen på isen (opp mot 3000 m) fører til at ismassen når 
trykksmeltepunktet i de nedre delene. I gjennomsnitt øker temperaturen i isen med 1.8 
°C per 100 m (Paterson, 1994). Denne temperaturgradienten blir bestemt av varmen 
fra grunnen under breen (den geotermale gradienten), og temperaturen i snøen som 
faller i akkumulasjonssonen på breen. Forenklet vil dette si at snø som akkumuleres 
under -18 °C på toppen av breen, vil føre til at breen når trykksmeltepunktet 1000 m 
nede i ismassen. Det er i hovedsak temperaturen på snøen som bestemmer 
temperaturen på isen, og det tar derfor tid å endre temperaturen i ismassen som helhet, 
dersom luft temperaturen på isoverflaten endrer seg. Det er den vertikale bevegelsen 
av snø og is som frakter kulde/varme ned i ismassen. En økning i lufttemperaturen 
som fører til at isen på overflaten begynner å smelte, vil ikke umiddelbart endre 
temperaturen i ismassen. Ismassen vil da ha en temperatur som representerer 
forholdene da isen ble dannet. 
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En kald bre har visse særtrekk med hensyn til ablasjonen på breoverflaten. Siden isen 
er under 0 °C, vil vann som renner oppe på overflaten ikke være i stand til å trenge 
ned under isen (Benn & Evans, 1998, s. 543). Vannet vil derfor samle seg på 
overflaten og danne smeltevannselver. I de tilfellene hvor vannet renner ut til sidene 
vil dette føre til at vannet ledes mellom fjellet og isen, og eroderer i fjellsiden. Vi får 
da dannet spylerenner (Mannerfelt, 1940; Hoff, 1992), og disse formene dannet i fjell 
gir oss muligheten til å rekonstruere den vertikale isutbredelsen. Usikkerheten er i 
hvilken grad vannet eroderer i isen, og om dannelsen av spylerennene skjer under 
isoverflaten eller ved isoverflaten. Det antas at vannet ikke trenger langt ned under 
isoverflaten før isen er så tynn at den er dynamisk død og ikke lenger beveger seg. 
Størrelsen på spylerennene varierer etter hvor lang tid de har hatt på å dannes, og 
mengde vann som har gått gjennom systemet. Der hvor vannet har fulgt iskanten og 
har blitt ledet over passpunkt i fast fjell kan vi i dag finne store nedskjæringer og gjel 
på den ene siden, og store løsmasse avsetninger på den motsatte siden. 
 
Cuffey et al., (2000) og Atkins et al., (2002) har stilt spørsmålstegn om kalde breer 
også eroderer. Ved å se på isbreer i Antarktis har de kommet fram til at kalde breer 
også påvirker underlaget, selv om det ikke er stor erosjon. Det er i større grad snakk 
om at det underliggende materialet blir forstyrret. Det kan være lite morenemateriale i 
en kald bre siden det ikke er transport av materiale fra undersiden av breen. Den 
største tilgangen på materiale kommer da fra områder som ikke er dekket av isen, men 
hvor det raser materiale ned på isdekket. Derfor avsetter kalde breer mindre 
morenerygger (Benn & Evans, 1998, s. 547). 
 
”Instantaneous glacierization” 
Ives et al., (1975) kom opp med teorien om ”instantaneous glacierization”, som betyr 
at det har blitt initiert vekst av is over et større område ved en større senkning av 
likevektslinjen. Lundqvist, (1978) har foreslått dette som en mulig dannelse for Sein-
Weichsel isdekket, og det blir også diskutert i Mangerud et al., (1981), Lundqvist, 
(1991) og Arnold et al., (2002). Dette gir en situasjon som ikke innebærer en 
avanserende brefront, men som åpner muligheten for en kald basert bre med lite eller 
ingen eroderende effekt, og hvor lite morenemateriale avsettes.  
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Tempererte breer  
En ismasse med en temperatur på trykksmeltepunktet kalles temperert. I en temperert 
bre er vann til stede ved bresålen, noe som fører til den sklir og eroderer i underlaget. 
Generelt vil dette resultere i at materiale rives løs fra underlaget og fraktes opp i isen, 
og dermed dannes det større morenerygger i tempererte breer enn det gjør i kalde 
breer. At det er bevegelse ved bunnen av breen fører til at det kan dannes 
skuringsstriper av steiner som skjærer seg ned i fjellet. Skuringsstriper er entydige 
bevis på at området har vært dekket av temperert is, men et kaldt isdekke kan dekke 
området i ettertid uten å fjerne skuringsstripene.  
Polytermale breer 
I en polytermal bre når enkelte deler av ismassen trykksmeltepunktet, mens andre 
deler av isen ikke gjør det. I polytermale botnbreer og dalbreer, vil det være området 
rundt likevektslinjen som har temperert is. Dette fordi det er her hvor ishastigheten og 
istykkelsen er størst. Fronten av isbreen er ofte frosset fast til underlaget. På Svalbard 
er de fleste breene polytermale, mens det kun gjelder enkelte breer i Sør-Norge. Det 
kan være vanskelig å skille sporene 
av en polytermal bre fra kalde eller 
tempererte breer, men breer med 
denne type temperaturregime kan 
forklare hvorfor en enkelte steder 
har korte avstander mellom 
områder som har vært utsatt for 
erosjon og områder uten spor av 






Figur 2-1 viser utbredelsen av kald 
basert is under Sein-Weichsel 
maksimum (LGM) (Kleman, 1994). 
Legg merke til at Rondane ligger 
innenfor minimum dekket for LGM. 
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Push-morene 
Push-morene dannes i områder med permafrost hvor en isbre skyver opp rygger på 
grunn av at frosne sedimenter har større kohesive egenskaper. Haeberli, (1979) hevder 
at det er mulig å skille en push-morene fra en iskjernemorene på bakgrunn av at 
orienteringen av ryggene viser at stresset har blitt påført bakfra. Haeberli (Ibid.) 
påpeker at både iskjerne morener og push morener dannes i permafrost, og at en 
pushmorene lages av en fremrykkende bre, mens en steinbre beveger seg påvirket av 
gravitasjonen alene. På en push morene så er den ytterste ryggen den yngste, mens det 
på en steinbre er den innerste. 
 
Bresjø avanserende breer 
Kaldt baserte isbreer som rykker frem over innsjøer eller i motbakke kan få endret 
isdynamikk som følge av at tilgangen på vann ved bresålen blir økt. En bre kan 
dermed rykke frem raskere og underlaget utsettes for erosjon. Dette kan gi større 
morenerygger enn det som vanligvis avsettes av kalde breer. Benn & Evans, (1998) 
viser til Fitzsimons (1996; 1997), hvor det hevdes at det har blitt dannet ”thrust-block 
moraines” foran noen brefronter i Dry Valleys i Antarktis på grunn av at isfronten har 
gått over ufrosne bunnsedimenter i innsjøer. 
 
Flyttblokker og innlandis 
Det var Forstmester J. C. Hørbye som på 1850-tallet gjorde de første “ledeblokk” 
undersøkelser i Norge. Han kalte dette at løse blokker var transportert fra sitt 
opprinnelige sted i fast fjell, for “det erratiske fenomen”. I dag kaller vi det samme 
fenomen for “flyttblokker”. Flyttblokker identifiseres ved at de består av en annen 
bergart enn den lokale, eller ved at blokken er så stor at den eneste mulige 
forklaringen på dens tilstedeværelse må være at den er fraktet av en isbre. Funn av 
flyttblokker viser at et område har vært dekket av is, eller at en bre har vært kald 
basert dersom de befinner seg på toppen av blokkhav.  
 
Strøm, (1956) og Tollan, (1963) jobbet med flyttblokker i områder i nærheten av 
Rondane. Strøm arbeidet med Dovre og Nordre Gudbrandsdalen, og konkluderte med 
at det under siste istid lenge eksisterte et aktivt, vestlig glasiasjonssentrum over 
Jotunheimen. Strøm beskriver endemorenen ved Knutshø og Stroppelsjødalen som 
senere blir koblet til et Preborealt breframstøt (Sørbel et al. 1988; Aas, 1997). 
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2.2 Rekonstruksjon av botnbreer og likevektslinjer 
Likevektslinjen (ELA) 
Likevektslinjen (Equilibrium line altitude, ELA) markerer området eller sonen på en 
bre hvor akkumulasjonen er balansert av ablasjon (Nesje & Dahl, 2000). ELA er styrt 
av endringer i vinternedbør, sommertemperatur og vindtransport av snø. Når årlig 
nettobalanse er negativ stiger ELA, mens når nettobalansen er positiv så synker ELA. 
Vinternedbøren (Precipitation = P) og sommertemperaturen (Temperature = T) gir 
vanligvis TP-ELA på breer. Platåbreer har ekstra akkumulasjon i lesidene av vinden, 
og ablasjon på den vindutsatte siden. Ved å regne ut den gjennomsnittlige ELA på alle 
sidene av breen kan vindeffekten utelates, og ELA kan defineres som TP-ELA. Daler 
eller botner som er omkranset av store platå, kan få ekstra akkumulasjon av vindblåst 
snø, enten direkte eller som snøskred fra sidene omkring. Dette kan øke 
akkumulasjonen i botn- eller dalbreer (Nesje & Dahl, 1992). ELA på botn- og 
dalbreer er påvirket av den vindakkumulerte snøen (W), og gir TPW-ELA. TPW-ELA 
ligger normalt noe lavere enn TP-ELA (figur 2-2).  
 
Figur 2-2. Skjematisk 
oversikt som viser forskjellen 
mellom TP-ELA 
(Temperature-precipitation 
equilibrium line altitude) på 
platåbreer og TPW-ELA 
(Temperature-precipitation-
Wind equilibrium line 
altitude) på botnbreer. 
(Hentet fra Nesje & Dahl, 
2000, modifisert fra Dahl & 
Nesje, 1992). 
 
Rekonstruksjon av likevektslinjer (Equilibrium line altitude, ELA).  
Variasjoner i en bres ELA varierer som en respons av endret vinternedbør eller 
sommertemperatur. Ved å rekonstruere en tidligere isbres ELA kan en dermed si noe 
om palaeoklimaet. Tre ulike måter til å rekonstruere ELA er vist på neste side (a-c), 
og alle er brukt i rekonstruksjonen av tidligere lokalglasiasjon (appendiks 3). 
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Figur 2-3 viser prinsippet 
med å kalkulere senkning 
av ELA på en bre basert 
på den høyeste 
sidemorenen. Tidliger 
utbredelse (a) er 
sammenlignet med dagens 
utbredelse (b) på en 
idealisert isbre. Stiplet 
linje viser overflate-
konturer og piler viser 
isstrøm retning. (Hentet 
fra Nesje & Dahl, 2000, 
modifisert fra Nesje, 
1992). 
 
a) Maksimum høyde på sidemorener  
Isstrømmen i en bre går inn mot sentrum over ELA og ut mot sidene under ELA, og 
sidemorener avsettes dermed i ablasjonssonen under ELA. Som et resultat av dette vil 
den maksimale høyden på sidemorener reflektere posisjonen til ELA når morenene 
ble avsatt (figur 2-3). Dersom ikke hele sidemorenen er bevart, kan dette gi en for lav 
rekonstruert ELA. Hvis derimot sidemorenen ble avsatt når breen hadde en ustabil 
nettobalanse, kan dette gi en for høy rekonstruert ELA (Nesje & Dahl, 2000).  
 
b) Toe-to-headwall altitude ratio (THAR) 
Ratioen mellom maksimum og minimum høyde på en isbre har blitt brukt til å 
kalkulere ELA. Ratioer på mellom 0,35-0,4 gir ofte korrekte estimater. En 
begrensning er problemet med å definere hvor høyt isen har stått mot bakveggen 
(Ibid).  
 
c) Accumulation area ratio (AAR) 
Denne metoden tar for seg akkumulasjonsområde mot totalt breareal, og er basert på 
at en stabil bre har en AAR på 0,6±0,05. AAR til en bre er avhengig av om 
massebalansen er positiv eller negativ. En ratio under 0,5 indikerer en negativ 
massebalanse, mellom 0,5-0,8 stabil, og over 0,8 en positiv massebalanse. En AAR på 
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Liestøl ligningen 
Ligningen er basert på det eksponentielle forholdet mellom gjennomsnittlig 
ablasjonssesong temperatur t (1.mai-30.september) og vinterakkumulasjon A 
(1.oktober-30.april) ved ELA til moderne breer Ved å bruke proksy data på 
temperatur, kan en finne ut vinternedbøren ved tidligere ELA på en bre. Det er også 
mulig å regne ut hvor mye ekstra akkumulasjon som er nødvendig for å danne bre i 
områder hvor det ikke er breer i dag (appendiks 3).  
 
Den positive korrelasjonen mellom de to variablene (t og A) for ulike breer, 
reflekterer at høyere massebevegelse ved ELA krever høyere ablasjon og dermed 
høyere sommertemperaturer (Nesje & Dahl, 2000). 
 
 
Figur 2-4 viser forholdet mellom sommer temperatur og vinter nedbøren på 10 isbreer fra Norge 
(Liestøl forholdet). Figuren er fra Dahl et al.,(1997). 
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Figur 2-5. Figur modifisert fra Lie et al., (2002). Modellen viser hvor stor senkningen av TP-ELA 
må være for å få dannet is (Ives et al., 1975 om ”instantaneous glacierzation”) (eller ”glacial 
build-up sensivity” GBS). I Rondane (svart firkant) må TP-ELA senkes med omkring 1000 m for 
å få dannet isbreer.  
 
2.3 Glasifluviale og fluviale erosjonsspor 
Fluviale og glasifluviale prosesser har store likhetstrekk, og kan være vanskelig å 
skille fra hverandre i et avsetningsmiljø. Spylerenner og gjel som ligger der det ikke 
renner vann i dag kan imidlertid kun ha blitt dannet ved at smeltevann fra en ismasse 
har vært til stede. Ved kartlegging gjelder det å se konteksten i området for å kunne gi 
en riktig tolkning av landformene.  
Spylerenner 
Erosjonsspor som de isdirigerte elvene gravde ut i morene eller blokkhav, kalles 
spylerenner (Gjessing, 1960; Hoff, 1994; Aas, 1997). Spylerennene ble dannet 
mellom iskanten og bart fjell. Det har vært en diskusjon om hvorvidt spylerennene er 
dannet subaerilt eller subglasialt (Gjessing, 1960; Holmsen, 1967), men i denne 
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oppgaven regnes de for å ha blitt dannet subaerilt. Spylerenner som går bratt (over 2°) 
på skrå eller rett nedover lia, må være gravd ut av vann som rant fra isen og under 
isen og kalles slukrenner. Spylerenner bevares best på slakere helninger der de ikke 
dekkes i like stor grad av solifluksjonslober, steinsprang og andre periglasiale 
prosesser (Hoff, 1992). Spylerenner i Dovrefjell området representerer ikke årlig 
senkning av isoverflaten (Ibid.).  
Passpunkt 
Spylerennene ble dannet av vannet som rant langs bremarginen på et tidspunkt under 
nedsmeltingen av isen. En senkning av spylerennene på 10 høyde meter per km, 
tilsvarer en gradient på 0,57º. Vannet ble styrt mot passpunkter som enten var i fast 
fjell eller i løsmasser. Idet ishøyden smelter ned under passpunktet, dannes bresjøer 
inntil et nytt passpunkt blir etablert. Disse passene kunne ligge langt vekk, og under 
omlegging av passpunkt kunne tappinger av bresjøer danne spor i form av gjel og 
store spylerenner. De eldste strandlinjer etter bresjøer i Øvre Folldal har sine utløp på 
1100-1200 m høyde (Kakeldalen, Grimsdalen), så likevektslinjen må i begynnelsen av 
bresjøtiden ha ligget enda høyere (Holmsen, 1956). Sollid, (1964) går gjennom 
hovedsystemene med drenering fra de store bredemte sjøene over hovedvannskillet. 
Sollid hevder “Folsjøen” hadde utløp gjennom Kvitdalen til Driva, ca. 940 moh., 
mens “Øvre Glomsjø” drenerer over Kvikneskogen mot Orkla, ca 700 moh. Den siste 
og største bredemte sjøen “Nedre Glomsjø”, hadde utløp gjennom Rugldalen til Gaula 
med passpunkt 665 moh.  
Bredemte sjøer 
“Under de bredæmte sjøers tid har imidlertid avsmeltningsbetingelserne været andre end 
ved nutidens bræer. De høiestliggende partier av landet blev isfri før de lavere, og de 
ældste brædæmte sjøer har i almindelighet hat de største høider over havet”. 
 
Gunnar Holmsen (1915). 
 
Bredemte sjøer ble dannet når isen smeltet tilbake og vannet ble sperret inne mellom 
den nedsmeltende isen på den ene side og berggrunnen på den andre. Enkelte steder 
ble det dannet sjøer som hadde stor utbredelse og som dannet strandvoller som i dag 
kan ses som “seter” i dalsidene i Gudbrandsdalen og Rondane. Det ble dannet flere 
lokale sjøer som hadde en mindre utbredelse, og som vi finner rester av i form av 
glasilakustrine sedimenter. Ved å se på høyden til de bredemte sjøene kan de 
Kapittel 2 Glasiale, periglasiale og fluviale- og glasifluviale prosesser 
 - 36 -
korreleres til ulike passpunkt som var aktive når de ble dannet. Reusch, (1917) mente 
at setene og terrassene var en form for lateralmorener, eller som ble dannet i grunne 
lateralsjøer. Store, åpne bresjøer mente han ikke hadde eksistert. Gjessing, (1960) 
tolket de store terrassene og deltaene til å være avsatt subglasialt i flatemessige 
dreneringssystem og han mente også at bresjøer ikke hadde eksistert. Dette er 
motbevist av Holmsen, (1967) og Benn & Evans, (1998) som konkluderer med at 
avsetningene skjedde subaerilt. 
2.4 Løsmasser av Glasifluvial og fluvial opprinnelse. 
”Sand og grusmassene er tilført av sideelva og avsatt i den smeltende innlandsisen. Der 
vannet nådde bunnen av hoveddalen, kunne det spre seg ut til sidene og smelte ut større 
rom under isen. Rommet vokste i høyde etter som elvematerialet ble avsatt. Hull, som 
kalles grytehull eller dødisgroper, markerer ispillarer som elva ikke smeltet bort. Mange 
slike terrasser, som har flat overflate, skarp ytterkant og bratt ytterskråning, kalles egg 
på norsk. Internasjonalt brukes betegnelsen kame-terrasse. Der avsetningen under isen 
foregikk inntil dalsiden, er det dannet en smal terrasse. Ved munningen av mange 
sidedaler i innlandet ligger store sand og grusmasser. De fleste hever seg med bratt 
skråning over dalbunnen og har en flat, svakt skrånende overflate”. 
 
Just Gjessing (1978) 
Terrasseflater 
Store terrasseformede sand, grus- og sandur avsetninger, har flater som ligger i høyde 
med det utløpspasset vannet rant ut gjennom da massene ble bygd opp. Utstrakte vann 
nivåer må ha stilt seg inn i høyde med utløpspassene, men det er vanskelig å si om 
avsetningene har blitt bygd opp over vannoverflaten eller ikke. Disse vann nivåene 
har bestemt dannelsen av og høyden på 
terrasseflatene. Det er vanskelig å avgjøre hvor 
mye is som var igjen i dalene da terrasseflatene 
ble dannet (Gjessing, 1960). En annen mulighet 
for dannelse av terrasser, er gjennom erosjon av 
sedimenter styrt av vann nivåer (figur 2-6). 
Figuren viser også oppbygning av flere 
generasjoner delta, men kan også illustrere 
hvordan terrasser dannes gjennom 
elvenedskjæring (d). 
Figur 2-6. Skjematisk framstilling av dannelsen av 
fluviale terrasser, gjennom erosjon i deltaflater (fra 
Benn & Evans 1998). 
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I de indre delene av Østlandet regner en med at høyderyggen på isoverflaten utgjorde 
vannskillet for de isdirigerte vassdragene som gikk oppe på isoverflaten og under 
isen. Nord for høyderyggen hellet isoverflaten i retning mot det nåværende 
vannskillet. Dette førte til at vannet måtte finne veien gjennom de laveste passasjene 
over vannskillet for å renne i dalenes og isoverflatens hellingsretning på den andre 
siden, mot nordvest og nord.  
Eskere og slukåser 
Begrepet ”esker” kommer fra det irske ordet ”eiscir” som betyr rygg, og som viser til 
lange, svingede rygger av glasifluvial sand og grus (Benn & Evans, 1998). Eskere 
dannes ved at kanaler under isen blir fylt igjen med materiale, og avdekkes når isen 
smelter vekk. Dersom eskerne ikke virker berørt av isbevegelse er det sannsynlig at 
disse har blitt avsatt i en avsmeltingsfase, når den interne bevegelsen i ismassen har 
vært liten. ”Slukåser” brukes når ryggformene går i hellende terreng. 
2.5 Periglasiale landformer  
Begrepet periglasial brukes ifølge Ballantyne & Harris, (1994) om ”the conditions, 
processes and landforms associated with cold, nonglacial environments”, altså om 
forholdene, prosessene og landformene som finnes i et kaldt, ikke-glasialt miljø. Dette 
er et såpass vidt begrep at en nyansering er på sin plass. Begrepet ble først tatt i bruk 
av en polsk geolog, Walery von Lozinski, som brukte det til å beskrive omåder 
perifert av den Pleistocene iskappe. I dag vet vi derimot at det ikke er nærheten til 
breer som fører til periglasiale prosesser, men andre faktorer som lave årstemperaturer 
eller årlig frossen mark. French, (1996) definerer periglasiale miljøer som områder 
hvor frost-prosesser og permafrost-relaterte prosesser dominerer. Prosesser som er 
unike for det periglasiale miljø inkluderer dannelsen av permafrost. Andre prosesser 
som ikke er unikt knyttet til det periglasiale miljø, men som er viktig på grunn av dens 
store utbredelse er is-segregering, årlig frost dannelse, ”telehiv” og massebevegelse. I 
et periglasialt miljø dannes særpregede landformer som kan brukes til 
klimarekonstruksjon (Humlum, 1998).  
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Permafrost 
Permafrost ble opprinnelig introdusert som en forkortelse av ”permanently frozen 
ground” (French, 1996). I dag brukes begrepet om områder hvor bakken (løsmasser 
eller berggrunn) har temperaturer som ligger under 0 ˚C i MAAT for minimum to år.  
 
Permafrost blir av Brown, (1973) og King, (1986) delt inn i tre soner; kontinuerlig, 
diskontinuerlig og sporadisk. Hovedkontrollen på utbredelse av permafrost er 
lufttemperatur, relieff og snødekke. Grensen mellom kontinuerlig og diskontinuerlig 
permafrost setter King, (1986) til -6 ˚C, mens den nedre grensen for diskontinuerlig 
permafrost er satt til -1,5 ˚C, og videre kan sporadisk permafrost opptre hvor MAAT 
er positiv. Etzelmüller et al., (1998) støtter King, (1986) og Ødegård et al., (1996) 
sine resultater ved å sette en grense på -4 ˚C i MAAT for skillet mellom vidtspredt 
permafrost og flekket permafrost innen det diskontinuerlige permafrost beltet. Isaksen 
et al., (2001) setter også et skille på −4 ˚C for dannelsen av ”høyfjell permafrost”, og 
mener at det ikke er mulig å sette noen mer generell grense siden lokale faktorer har 
stor innflytelse. I Rondane ligger den nedre grense for diskontinuerlig permafrost (-
1,5 ˚C) på omkring 1000 moh. (King, 1986). 
 
Overgangen mellom der permafrost dekker 90 % av området og til der den dekker kun 
5 %, kan ligge på 750 høydemeter for et kontinentalt klima (Etzelmüller et al.,1998). 
Det aktive laget er sonen øverst i jorddekket, hvor det er årlig frost og tøing. Dybden 
på det aktive laget varierer fra ca. 1 m i kontinuerlig permafrost til 1-3 m hvor det er 
diskontinuerlig permafrost, men dybden på laget er også avhengig av hvilket 
materiale grunnen består av. Blokkmark kan redusere bakketemperaturen (Mean 
Annual Ground Temperature, MAGT) på grunn av Balch ventilasjon (Liestøl, 1956), 
og med dette gi permafrost i områder hvor andre forhold ikke skulle tilsi dannelse. 
Lokale forhold har mye å si for utbredelsen av permafrost, men MAAT gir en 
indikasjon på dagens utbredelse. Et aktuelt problem er å skille mellom aktive og 
relikte periglasiale landformer, og dette medfører at en må ta med denne faktoren ved 
klimatiske rekonstruksjoner.  
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Mønstret mark - Steinpolygoner og steinstriper 
I det ”aktive laget” foregår det frost-sorterings prosesser. Det er foreslått at to ulike 
prosesser forklarer sorteringen av fine og grovere partikler. Disse er ”frost-pull” og 
”frost-push” hypotesene. Dette bidrar til å skape terrengformer som gir regelmessige 
eller uregelmessige overflatemønster. Det skilles mellom ”sortert” mønstret mark, og 
”usortert” mønstret mark. Sortert mønstret mark er hvor det er forskjeller mellom fint 
og grovt materiale, mens usortert mønstret mark bestemmes av mikrorelieff og/eller 
vegetasjonsdekke (Ballantyne & Harris, 1994).  
 
På et plant eller lett hellende terreng (>2°), består sorterte steinpolygoner av celler av 
finere materiale, avgrenset av større steiner som kan være noe hevet eller senket i 
forhold til det finere materialet i sentrum. Polygonene eller nettene blir etter hvert 
avlange i nedoverbakke etter som gradienten øker, og erstattes til slutt av 
”steinstriper”. Disse kan finnes opp til en helning på 25° (Lowe & Walker, 1997). 
Ballantyne & Matthews, (1982) viser at sorterte sirkler opp til 3,5 m i diameter kan 
dannes ved marginene av tilbaketrekkende isbreer i områder uten permafrost.  
Steinbreer 
”En steinbre er en tykk, tunge- eller terrasse formet akkumulasjon av debris som 
beveger seg sakte nedover som et resultat av deformasjon av innvendig is eller frosne 
sedimenter” (Ballantyne & Harris, 1994).  
 
Dannelsen av en steinbre (figur 2-7) er omdiskutert, og det har blitt presentert mange 
ulike forklaringer. De har vært observert av forskere i flere hundre år (Mitchell & 
Taylor, 2001), men benevnelsene av landformen har vært forskjellige. I denne 
oppgaven brukes Humlums (1982; 1988; 1997; 1998a; 1998b; 2000) benevnelser og 
definisjoner. Det ene er ”glasial-derivert steinbre” (også kalt ”tunge formet steinbre”, 
”valley floor/tongue shaped rock glacier”, ”morainic rock glacier”, ”ice-cored rock 
glacier”), som er dannet gjennom en gradvis tildekkelse av breis med tilførsel av 
morenemateriale. Den andre er ”talus-derivert steinbre” (også kalt ”valley wall/ 
lobate rock glacier”, ”talus rock glacier”, ”talus-foot rock glacier”, ”morene skred” 
(Møller & Sollid, 1972; 1973) og ”protalus rock glacier” (Ballantyne & Harris, 
1994)), som dannes gjennom deformasjon av talus som gir lobe- eller terrasse 
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formede forlengelser i de nedre delene av rasskråninger og talusdekker. Lengde-
bredde ratioen er alltid mindre enn 1 (Lindner & Marks, 1985), og talus-deriverte 
steinbreer kan være koblet sammen til kilometer lange landformer. Morfologisk sett er 
de to typene ulike, men det kan være vanskelig å skille en steinbre fra andre 
landformer (i.e. iskjernemorene). De fleste landformene i Rondane kommer inn under 
kategorien ”talus-deriverte steinbreer” (Barch & Treter, 1976; Shakesby, 1987). 
 
 
Figur 2-7. Klassifisering av steinbreer og pro-nivale rygger med hensyn til morfologi. Til venstre 
i figuren er en ”talus derivert steinbre” (L), mens det til høyre er en ”pronival rygg” (R). Fra 
Humlum, (1982) og Benn & Evans, (1998).  
 
Materialet i overflaten på talus-deriverte steinbreer består av store, kantede blokker. 
Nedover blant blokkene er det en del finere materiale. Det finere materialet blir 
bundet opp i isen som blir dannet inne i steinbreen som følge av at tung, kald luft blir 
fanget nede mellom blokkene (Balch ventilasjon). Større blokker ligger også i selve 
kjernen. Isen som dannes gir bevegelse i hovedsak i enkelte skjærlag i iskjernen 
(Konrad et al., 1999). Det er foreslått at finmateriale i fronten av en steinbre, tyder på 
at iskjernen har smeltet ut eller er i ferd med å smelte. Humlum, (1982) hevder at det 
kan identifiseres flere generasjoner av talus-deriverte steinbreer der disse ligger over 
hverandre, noe som gir en kompleks topografi. Figur 2-7 viser en talus-derivert 
steinbre (L) helt til venstre, og en ”Protalus rampart (R)” (pronival rygg) til høyre.  
 
Lowe and Walker, (1997) hevder at talus-deriverte steinbreer er karakteristiske 
landformer i den diskontinuerlige permafrost sone i fjellområder, og at dannelsen av 
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steinbreer er avhengig av at MAAT er under -2°C. Basert på rekonstruksjoner av 
temperaturen i Alpene har det blitt vist at mange fossile steinbreer hadde sin siste 
aktive periode under Yngre Dryas (12,5-11 ka BP), (Sailer & Kerchner, 1999). 
Haeberli, (1985) hevder at steinbreer er typisk for tørre fjellområder hvor ELA på 
isbreene ligger høyt over den nedre grensen for permafrost. Humlum, (1998) har 
funnet at steinbreer kan gi paleoklimatisk informasjon ved at de finnes i en egen 
klimatisk nisje. Humlum (Ibid.) hevder at lokaliseringen av steinbreer er et resultat av 
”topoklimatiske” forskjeller, heller enn regionale klimatiske forskjeller. Videre viser 
han at store forskjeller i både temperatur og nedbør er blitt påvist i områder hvor det 
er funnet aktive steinbreer. MAAT varierer fra -10°C til 0°C, mens nedbøren ikke er 
over 1700 mm. i året. Det er et viktig skille mellom aktiv-, inaktiv- og fossile 
steinbreer. Det er ikke nødvendig at det er store forskjeller i morfologi mellom en 
aktiv og fossil steinbre.  
Pronivale rygger (Protalus ramparts) 
“Det er mulig, at en grusrygg med materiale som usortert bregrus kan opphopes som en 
voll nedenfor et sneleie i bratt situasjon. Mange sneleier har i nutiden en kjerne av is. 
Stener som ramler ned på sneleiet kan gli til de samles ved sneleiets rand og få en form, 
som muligens kan forveksles med en liten dødismorene”. 
 
Gunnar Holmsen (1956). 
 
Ballantyne & Harris, (1998) gir denne definisjonen på pro-nivale rygger; ”en rygg 
som dannes under et snøfelt ved at blokker løsner over snøfeltet, sklir over og samler 
seg nederst i en ryggform”. Som aktive former er de blant annet beskrevet av 
Ballantyne & Harris (1994), Matthews (1996), Shakesby et al., (1999) fra henholdsvis 
Lyngen i Troms, Skottland, og Smørbotn i Romsdal. Shakesby et al., (1987) foreslår 
en utvikling gjennom et ”continuum” og at pro-nivale rygger i Rondane har vært 
lenger inaktiv enn steinbreene.  
 
Pro-nivale rygger er ikke mye omtalt, og har i liten grad blitt benyttet som klima 
indikator. Fossile pro-nivale rygger tyder på at det tidligere har vært større 
akkumulasjon av snø i enkelte områder, uten å nødvendigvis si noe mer om klimaet. 
Ballantyne & Harris (1994) setter spørsmålstegn ved funn av fossile former, siden 
disse ofte har blitt forvekslet med talus-deriverte steinbreer, morener og lignende. Det 
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poengteres også at rygger som blir funnet mer enn 50-100 m fra talusveggen, antyder 
en snøtykkelse som vil gi omdanning til is, med påfølgende bevegelse. 
Blokkmark 
Makrogelivasjon blir brukt for å beskrive oppbrytingen av fast fjell som produserer 
blokk materiale. Makrogelivasjon skjer som følge av frost/tine prosesser, ”trykk- 
avlasting” og kjemisk forvitring. Mikrogelivasjon benytter svakheter i intakt stein til å 
produsere finere materiale gjennom en kombinasjon av oppbryting, flaking og 
oppløsning av enkelte korn og krystaller (Ballantyne & Harris, 1994). Gjennom å 
analysere leirmineraler, finner en ut i hvilken grad (og hvor lenge) denne prosessen 
har foregått uten å bli forstyrret. Gibsitt er sluttproduktet, og funn av dette mineralet 
antyder en dannelsestid på flere ti-tusen år. Forsøk i laboratorium har det vist at en 
maksimum rate på 7 cm på 1000 år er sannsynlig. For å danne 1 m tykt blokkhav 
kreves derfor (minimum) 14000 år med subaeril eksponering. (Ballantyne, 1998). 
Mange faktorer kan påvirke prosessene som danner blokkhav, blant annet temperatur 
og snødekke.  
 
Blokkmark kan skilles mellom autochtont og allochtont forvitringsmateriale, eller in-
situ produsert forvitringsmateriale og forvitret morenemateriale. Blokkmarksgrensen 
settes mellom skillet av uforvitret morenemateriale og autochtont forvitringsmateriale. 
Blokkmarksgrensen brukes for å skille mellom områder som har vært dekket av is 
under Sein-Weichsel og områder som har vært over isdekket (Nesje et al., 1988). 
Brukt i rekonstruksjon av klima og isutbredelse, er blokkhav viktig for å bestemme 
skille mellom temperert og kald is. Dette er gjort av Sollid & Sørbel, (1994) i Sør-
Norge. 
Pinakler 
Pinakler er frittstående fjellpartier uten berg på sidene. Dersom de dekkes av en is vil 
de sannsynligvis ødelegges. Dette innebærer at områder med pinakler mest sannsynlig 
ikke har vært dekket av en erosiv is etter at pinaklene ble dannet, og dette gjelder 
antakelig også om breen har vært kald basert.. Pinakler i seg selv må antakelig ha en 
anselig periode på å bli dannet (Benn & Evans, 1998, s 608). Større fjellskred eller 
utrasninger kan også danne pinakler. Ives, (1966) og R. Dahl, (1966a; 1966b) 
diskuterer utviklingen av pinakler og tors i Nord-Norge. 
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Nivasjonsgroper  
Nivasjonsgrop (snøleiegrop) dannes i lesider hvor snøen ligger lenge utover 
sommeren. Gjennom sommeren er det en kontinuerlig tilgang på vann som fører til at 
det blir fraktet mye materiale både under og på snødekket. Etter hvert dannes det en 
forsenkning i bakken. Ballantyne, (1978); Gjessing, 1978) beskriver denne formen 
som en viktig agens for transport av materiale, mens Kullmann, (2002) fant gamle 
trerester i en myr som nylig var dekket av en snøfonn. Det er også spekulert i om 
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3 Beskrivelse og tolking av feltdata 
Landformene og løsmassene som er kartlagt ligger i et område på omlag 160 km2. 
Området er delt inn i tre deler på bakgrunn av morfologien i området (vedlegg 1). Den 
første dekker den vestlige delen som består av Smedhamran, Dørålvatnet og 
Stygghøin. Den andre delen tar for seg fjellmassivet i øst bestående av Høgronden 
massivet og Langglupdalen. Den tredje delen tar for seg de lavereliggende og sentrale 
delene av feltområdet. Hvert delkapittel starter med å ta for seg morenedekke og 
forvitringsmateriale, talus utbredelse, deretter periglasiale og glasiale former. Så blir 
de fluviale- og glasifluviale formene gjennomgått, og til slutt en oppsummering av 
resultatene. Når observasjonene gjennomgås, blir det samtidig foretatt en diskusjon 
om enkelte landformer og dets opprinnelse. Disse diskusjonene sammenstilles i 
kapittel 4. 
3.1 De Vestlige delene av det sentrale Rondane 
Denne delen av Rondane har lange, flate og såkalte ”tomme” botner (Mannerfelt, 
1945). Verkilsdalen er for eksempel omkring 7 kilometer lang, og har ingen store 
markerte morenerester etter glasiasjon til tross for dalens tydelige glasiale u-form. I 
Langholet er det mange eksempler på talus-deriverte steinbreer (Shakesby et al., 
1987), mens Smedbotn har en landform som er referert til som ”push-deformation 
moraine” (Ibid). Disse botnene har alle en høyde på omkring 1500 moh. Ved 
Dørålvannet finnes et komplekst system av blant annet morenerygger, eskere og 
periglasiale landformer. Herfra strekker fjellpartiet Stygghøin seg nordøstover til 
Døråltjørnin. På Stygghøin ligger fjellet Småhaugane og Dørålgupen som er et 
passpunkt på 1350 moh. over til Haverdalen. Området er rikt på forvitringsmateriale 
og periglasiale landformer (Barsch & Treter, 1976), og med enkelte glasiale former.  
3.1.1 Verkilsdalen 
Beskrivelse: Verkilsdalen (figur 3-1) er den lengste dalen i Rondane, og strekker seg 
5 km innover fra Verkilsdalsskredet (figur 3-7). Dalbunnen består for det meste av 
morenemateriale (figur 3-2). Overgangen til blokkmark er på omkring 1500 moh. 
Taluskjegler dekker mye av den vestlige delen av dalen, mens den østlige siden har et 
kontinuerlig talus dekke. Verkilsdalsbotn består av to botner delt av en fjellrygg. 
Begge botnene har innsjøer som ligger på omkring 1500 moh. Fra Verkilsdalsvatnet  
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kjegler dekker hele 
den vestre dalsiden. 
Verkilsdalsvatnet 
ligger i forgrunnen. 












sett sørøst fra 
Sagtinden. Den 
nederste pilen peker 
mot steinbreen like 
ovenfor 
Verkilsdalsvatnet. 
Den øvre pilen mot 
en pro-nival rygg. 









Figur 3-3. Bildet er 
tatt fra Ljosåbelgen 
mot øst og viser 
stigningen opp mot 
topp 1996 moh. Det 
er noen vage rygg-
formasjoner midt i 
bildet (se rød 
markering), som kan 
være rester av 
morenerygger etter 
lokalglasiasjon. 
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(1446 moh) stiger overflaten jevnt oppover mot øst og Hoggbeitet (figur 3-3). 
Blokkhavsgrensen ligger på omkring 1500 moh. for hele dalen. Figur 3-2 og figur 3-4 
viser en benkformet landform sør for Verkilsdalsvatnet. På dette bildet er det også en 
mindre rygg lenger opp i talusdekket. Denne ligger foran en snøfonn som kan være 
flerårig. Begge landformene er orientert mot nord/nordøst. 
 
Tolking: Sammenlignes landformen som ligger lengst nede mot vannet på omkring 
1500 moh. med klassifiseringen til Humlum, (1982) (figur 2-7) ligner den en talus-
derivert steinbre (Shakesby et al., 1987). Landformen (Verkilsdalen RG). har enkelte 
kollapsstrukturer og antas å være inaktiv eller fossil, selv om tilgangen på vann 
antakelig er stor og temperaturen ligger på rundt -4,5 ºC. En rygg lenger oppe i 
talusen (på ca. 1600 moh.) ligger foran en snøfonn, og er antakelig dannet av 
materiale som har sklidd over snøfeltet. Denne klassifiseres som en pro-nival rygg 
(Verkilsdalsbotn PNR). Observasjon av blokker på snøfeltet tyder på at denne er aktiv 
i dag.  
 
Beskrivelse: Det er vage spor etter glasial aktivitet i Verkilsdalen. Svake 
ryggformasjoner ligger opp mot Hoggbeitet (figur 3-3), men sporene er lite undersøkt 
og er også utydelige på flyfoto. I den østligste botnen i Verkilsdalen ”visker” en rygg 
ut parallelle furer i overflaten som går mot NV (figur 3-5). Ryggen er tydeligere, men 
likevel liten. Ryggen ligger 1530 moh. og kan være restene av et stort snøfelt eller en 
mindre isbre. Furene i overflaten er vanskelig å avgrense, men antas å være dannet 
subglasialt. Furene krysser berggrunnsstrukturen som faller mot nord, og det regnes 
som mindre sannsynlig at ulik forvitringshastighet kan ha forårsaket furene. Figur 3-1 
viser at det også er mindre definerte ”striper” i overflaten lenger ned i 
Verkilsdalsbotn. Disse går i en mer Ø-V retning, og er sannsynligvis dannet av 
periglasial aktivitet.  
 
Tolking: Det anses som sannsynlig at ryggen er spor etter lokalglasiasjon 
(Verkilsdalen M1), og likevektslinjen til Verkilsdalen M1 må ha vært over 1530 moh. 
når ryggen ble avsatt. Furene antas å være rester fra en eldre og større bre episode 
(Verkilsdalen M2). Furene må være dannet av en temperert bre som var temperert ved 
bresålen, og som på grunn av at det ikke er funnet morenerygger lenger nede i 
Verkilsdalen antakelig var en del av et større bredekke  
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Beskrivelse: Det er vanskelig å anslå tykkelsen på det sterkt forvitrede 
morenematerialet i Verkilsdalen, men langs elvenedskjæringen til Storløkebekken er 
det stedvis store mektigheter (10 m tykt). Under 1500 moh. blir morenedekket stadig 
mer dominerende. Langs elven nedover Verkilsdalen er morenedekket tjukt. 
Solifluksjonslober og steinstriper finnes enkelte steder i Verkilsdalsbotn og opp mot 
Sagtinden.  
 
Beskrivelse: Lenger nede i Verkilsdalen vest for Verkilsdalsskredet ligger et område 
med flere rygger som svinger seg nedover mot nord fra Slettløyftet (figur 3-6). 
Ryggene ligger mellom 1400 moh. og 1260 moh., og er dekket med blokkmateriale. 
Finere materiale som sand er synlig enkelte steder.  
 
Tolking: Ut fra formen på ryggene antas det at dette er slukåser. Noen av ryggene 
fortsetter langs vestsiden av dalbunnen og karakteriseres som eskere (Verkilsdalen 
S+E). Det ble ikke foretatt undersøkelser av materialet inne i ryggene. Sannsynligvis 
har slukåsene og eskerne blitt dannet av at vann har drenert fra Løyftet (passpunkt 
1600 moh.) samtidig med at en isbre har dekket dalbunnen. Under dagens forhold 
renner det lite vann ned fra Slettløyftet og landformene må derfor ha blitt dannet mens 
isdekket lå over 1600 moh. mot sørvest, samtidig som isdekket nede i Verkilsdalen 
var temperert. Isdekket må ha vært temperert for å tillate vann å drenere langs 
bresålen for å danne slukåsene og eskerne. Blokkene på toppen av ryggene kan ha 
blitt avsatt idet isen smeltet ned, eller av en ny brefase som har dekket ryggene i 
ettertid. 
 
Beskrivelse: Det er få spor av spylerenner i Verkilsdalen, men det er observert en 
som heller nordover mot Verkilsdalsskredet på omkring 1400 moh. Det er ikke funnet 
spylerenner som har drenert sørover innenfor Verkilsdalsskredet. Ved Hoggbeitet er 
det observert spor av nordgående drenering over et passpunkt på 1750 moh (Håvik, in 
prep.). Vest for Bråkedalsbelgen er det på flyfoto observert en landform som ligner en 
talus-derivert steinbre. Denne ligger utenfor studieområdet og behandles ikke videre i 
denne oppgaven. 
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Figur 3-4. Bilde fra 
Ljosåbelgen ned mot 
Verkilsdalsvatnet. 
Ryggen nærmest 
vannet (høyre pil) er 
tolket til å være en 
talus-derivert steinbre 
(Verkilsdalsbotn RG). 
Ryggen som ligger 
under snøfeltet i nedre 
venstre hjørne (venstre 
pil), er tolket til å være 
en pro-nival rygg 
(Verkilsdalsbotn PNR). 





Figur 3-5. Bildet viser 
parallelle furer i overflaten 
som er orientert mot NV 
(røde piler). En svak, 
halvmåneformet rygg 
kutter furene i NØ-SV 
retning (stiplet linje). 
Overflaten er dekket av 
allochtont blokkhav. Bildet 








Figur 3-6. Utsnitt 
av flyfoto FW 18-7 
15 (11438). Bildet 
viser slukåsene 
(røde piler) som 




fjellsiden mot nord 
(blå piler). Sort 
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Verkilsdalsskredet 
Verkilsdalsskredet dekker et område på omkring 1 km2, og har et estimert volum på 
20∗106 m3 (Dawson et al., 1986). Utgangspunktet for Verkilsdalsskredet er lokalisert 
på fjellryggen mellom Langholet og Verkilsdalen (1800 moh.), og går ned til 
inngangen av Verkilsdalen (1300 moh.) (Ibid). Landformen er beskrevet av Barsh & 
Treter, (1976) og Dawson et al., (1986), men forfatterne har kommet til ulike 
konklusjoner. Rygger med lobeform dominerer i den nedre delen, mens den øvre 
delen har et mer kaotisk preg av store blokker (figur 3-7). Det er observert is inne i 
landformen (gammel mann på Rondvassbu, pers.med.). Dawson et al., (1986) hevder 
at skredet ligger over en stor kame-terrasse, og at dette betyt at formen ble dannet 
etter at isen forsvant fra området. Flere spylerenner er delvis dekket av landformen og 
er sannsynlig det som Dawson et al., (1986) har beskrevet som kame-terrasse. 
Tidspunktet for dannelse av landformen ble satt fra 10 ka til 1 ka BP (Ibid). 
Lobeformene ble antatt å være dannet når skredet gikk. Barsch & Treter, (1976) 
hevder landformen var en steinbre.  
 
 
Figur 3-7. Bilder av Verkilsdalskredet. Legg merke til lobene inne i skredet og feltet helt til høyre 
på flybildet som har et tynnere dekke av rasmateriale. Flyfotoet er fra FW 18-7 15 (11438), mens 
bilde B er tatt sommeren 2002 og bilde C er fra sommeren 2000.  
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Tolking: Observasjoner gjort i denne oppgaven støtter synspunktet til Dawson et al., 
(1986), om at landformen i utgangspunktet må ha startet som en stor masseutsklidning 
(sturzstrum). Sporene etter dette kan ses opp mot toppen av Sagtinden (figur 3-7). At 
landformen ligger i et område som ikke favoriserer dannelse av en talus-derivert 
steinbre (figur 2-7), tyder også på en annen opprinnelse. Det er mulig at det har vært 
intern bevegelse i massen etter at skredet gikk. Lobeformene ligner på de som finnes i 
steinbreer, og utgangspunktet for å få dannet is i en slik landform er også gode. 
Blokkrikt terreng akkumulerer mye snø i forsenkningene noe som senere gir 
smeltevann som renner ned blant blokkene hvor Balch ventilasjon kan gi minusgrader 
store deler av året. Dermed fryser vannet, og isen som dannes kan etter hvert gi intern 
deformasjon og bevegelse. De tre bildene (figur 3-7) er tatt i ulike år, og det er verdt å 
merke seg at det ligger snø opp mot toppen av Sagtinden på alle bildene. Dette gir 
tilgang på smeltevann store deler av sommerhalvåret. MAAT på 1500 moh. ligger på 
-4,5 ºC (tabell 1), og dette kan være nok for å få dannet is i landformen i dag. Det 
foreslås derfor at Verkilsdalsskredet har startet som en masseutsklidning (Dawson et 
al., 1986), men at det har vært intern bevegelse etter den var avsatt. Med hensyn til 
tidsaspektet kan det sies at Verkilsdalsskredet sannsynlig er dannet etter at 
innlandsisen smeltet fra området, men at en kald is også kan ha dekket landformen 
uten at den ble ødelagt.  
3.1.2 Langholet 
Langholet (figur 3-8) er en sør/nord orientert dal øst for Verkilsdalen og vest for 
Smedbotn. Den har mange likhetstrekk med Smedbotn med en flat dalbunn og bratte 
fjellsider. Dalbunnen ligger på ca. 1450 moh ved munningen av dalen, og går jevnt 
oppover mot 1620 moh. i enden av dalen. Dalen er omkring 3 km lang og 1 km bred. 
 
I likhet med Verkilsdalen, men i enda sterkere grad, bærer Langholet preg av å ha 
mye sterkt forvitret morene materiale i dalbunnen. Heldekkende grovt, forvitret 
materiale dekker overflaten innerst i dalen. Overgangen mellom morenemateriale og 
forvitringsmateriale er gradvis, men skillet ligger på omkring 1600 moh. innerst i 
dalen. Den østlige dalsiden domineres av et nesten sammenhengende talusdekke. Den 
vestlige delen har mange taluskjegler, men har i tillegg flere periglasiale landformer. 
En benkformet terrasse går fra det innerste vannet og 400 m sørover, mens flere N/S 
orienterte rygger ligger ved Langholsvatnet. Shakesby et al., (1987) har beskrevet 
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disse formene (Langholet I – IV), der Langholet I-III (figur 3-9) ble tolket til å være 
pro-nivale rygger mens Langholet IV (figur 3-10 og figur 3-11) ble tolket til å være en 
talus-derivert steinbre.  
 
 
Figur 3-8. Oversikt over Langholet. Innerst i dalen, sentralt i bildet, ligger passpunktet fra 
Fremre Kaldbekkbotn. En kan også skimte en talus-derivert steinbre på høyre siden av dalen. Til 
høyre i bildet er Sagtinden og Verkilsdalsskredet. I nedre billedkant ser vi nedskjæringen og 
viften som er bygd ut fra Langholet og ned i Dørålen. Det er også mulig å se spylerenner til 
venstre for nedskjæringen. 
 
Tolking: Observasjonene i denne oppgaven støtter beskrivelsene og tolkningene som 
er gjort av Shakesby et al., (1987). Figur 3-9 viser at landformene ved Langholvatnet 
(Langholet I-III) består av enkle rygger med like bratt proksimal og distal sider. 
Materialet består av store, kantede blokker som er helt dekket av lav og antyder at 
formene er inaktive i dag. Ryggene fortsetter ikke inn i talusdekket bak. Den eneste 
formen som skiller seg noe ut fra de resterende er den nordligste (Langholet I), hvor 
det er en mindre utflatning fra talusdekket. Langholet I-III refereres til som Langholet 
pro-nivale rygger (Langholet PNR) i resten av oppgaven.  
 
Figur 3-10 og figur 3-11 viser det som Shakesby et al., (1987) refererer til som 
Langholet IV. Landformen ligger på 1580 moh., og har en tydelig forlengelse av 
materiale ut fra talusfoten. Det er også spor av kollaps strukturer på toppen av 
landformen. Lyden av vann som renner ut mot en kollaps i fronten, tyder på at noen 
deler har smeltet (figur 3-10 og rød ring for markering). Det ble observert is nede i 
landformen, men det er usikkert om dette var rester av snø fra det samme året.  
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Figur 3-9. Bildet er tatt 
fra like over 
Langholsvatnet på 
1500 moh., og viser 
flere sett pro-nivale 
rygger oppover dalen 
(røde piler) (Langholet 
I, II og III i Shakesby 
et al., 1987). Legg 
merke til snøen på 
oversiden av ryggen 
lengst borte. Personen 
til venstre midt i bildet 
som skala. Bildet er 




Figur 3-10. Bildet 
viser den talus-
deriverte steinbreen 
i den øvre delen av 
Langholet 
(Langholet RG). 
Bildet er tatt 28. juli 
2000. Legg merke til 
det store snødekket. 
Den røde ringen 
viser en 
gjennomslagssone 
på oversiden av 
ryggen, som fører 
vannet ut gjennom 
en kollapsstruktur.  
 
 
Figur 3-11. Bilde av 
Langholet RG tatt fra 
Sagtind, juli 2002. Legg 
merke til hvor lite snø 
det ligger foran vannet 
og bak steinbreen på 
dette bildet i forhold til 
figur 3-10. Ringen viser 
sonen med 
gjennombrudd, stiplet 
linje fronten av 
steinbreen. Bildet er tatt 
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Det ble også observert finmateriale i fronten av landformen. Ved å sammenligne med 
Humlum, (1982) (figur 2-7) samsvarer landformen med en talus-derivert steinbre 
(Langholet RG).  
 
Det er ingen tydelige spor etter glasiale prosesser i Langholet. Det er funnet få spor av 
aktive isstrømmer med en temperert såle ned Dørådalen (Mannerfelt, 1940), men det 
ble det funnet et sett av skuringsstriper på 1270 moh. (UTM 370 682) like utenfor 
Langholet (figur 3-12). De ni skuringsstripene ligger i fast fjell under et dekke av 
mose og vegetasjon, og har en orientering på 16°N/164°S. Dette er parallelt med 
orienteringen på dalen, men det er vanskelig å si hvorvidt skuringsstripene ble avsatt 
av en bre som kom fra sør eller nord. På tidspunktet for dannelsen av skuringsstripene 
må det ha vært erosjon ved bresålen av en temperert bre som enten gikk oppover eller 





1270 moh. (UTM 370 
682) i Langglup-
dalen. Orienteringen 
på de 9 
skuringsstripene er 











I utgangen av Langholet er det en 30 m dyp nedskjæring (Langholskridu), som har 
bygd opp en alluvial vifte ved munningen (figur 3-8). Viften har mange kanaler med 
levèer og andre tegn på grove massestrømmer. Mest sannsynlig er viften bare aktiv 
under snøsmeltingen, siden det i juli 2000 og 2002 bare er observert små mengder 
vann i kanalen. Håvik, (in prep.) observerte en nedskjæring i fast fjell ved et 
passpunkt (1750 moh.) over mot Fremre Kaldbekkbotn innerst i Langholet. 
Dreneringen var orientert mot nord. 
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3.1.3 Smedbotn 
Smedbotn er sør/nord orientert, omkring 4 km lang og 1 km bred. Dalen deles i en 
øvre og en nedre del siden disse har ulik morfologi. Dalmunningen (UTM 395 695, 
1260 moh.) er forholdsvis smal (2-300 m bred) og har bratte fjellsider i øst og vest 
(pil i figur 3-13). På den østlige siden ligger høyde 1479, og dalen vider seg ut inntil 
en kommer til Austre Smedhamran. Den øvre delen går fra her og inn til dalenden, og 
høyden stiger jevnt fra 1460 til 1580 moh. Storsmeden hever seg over Smedbotn i sør, 
og Veslesmeden ligger i øst.  
 
Den øvre delen av Smedbotn 
Dalbunnen er utpreget flat med et dekke som for en stor del består av forvitret morene 
materiale. Dalbunnen har flere lokaliteter av polygonmark. Den vestlige dalsiden er 
dekket av taluskjegler som nesten danner et sammenhengende talusdekke, mens den 
østlige har et litt lavere heldekkende talusdekke.  
 
Beskrivelse: På den østlige siden av dalen ligger to NØ/SV orienterte rygger (UTM 
396 665, 1530 moh.). Ryggene har noen større blokker i overflaten, og materialet 
består av diamikton. Ryggene ligger parallelt og er ca. 250 m lange. Det er ikke mulig 
å finne spor etter ryggene på den andre siden av dalen.  
 
Tolking: Ut fra formen kan ryggene ha blitt dannet av en bre som har kommet inn 
dalen. En annen mulighet er at ryggene er fjellstruktur, men det ble ikke observert fast 
fjell. Det anses for mest sannsynlig at dette er morenerygger (Smedbotn M2), og at de 
har blitt dannet av en større innlandsis som har sendt is inn fra nord, eller fra sør. 
 
Beskrivelse: Litt nord for ”push” deformasjons morenen innerst i Smedbotn, ligger en 
rygg på den vestlige siden av dalsiden. Ryggen er halvmåneformet og ikke særlig 
synlig i felt, men kommer godt fram på figur 3-14.  
 
Tolking: Det virker sannsynlig at dette er spor etter lokalglasiasjon (Smedbotn M3). 
Smedbotn M3 må være eldre enn ”push” deformasjons morenen siden den ligger 
utenfor utbredelsen til ”push” deformasjonsmorenen. Fortsettelsen av ryggen inn mot 
fjellsiden er med å sannsynliggjøre at dette er rester etter lokalglasiasjon. | 
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Figur 3-13. Bildet er tatt nordover fra Store Smeden og ned Smedbotn. Nederst i billedkanten 
(grønn linje) ses deler av en ”push-deformation moraine” (Shakesby et al., 1987). Den stiplede 
røde linjen markerer en talus-derivert steinbre som er utydelig på bildet. Allochtont 
forvitringsmateriale dekker hele dalen. Dalmunningen (Smedkinnin) er markert med en pil. Blå 




Figur 3-14. Bilde av Smedbotn ”push-deformation moraine” tatt fra Veslesmeden. Landformen 
har flere rygger (orange piler) og på den vestlige dalsiden fortsetter en sidemorene opp i 
fjellsiden (svart pil). Legg merke til den halvmåneformede ryggen i høyre billedkant som går inn 
i den vestlige dalsiden (rød linje markerer ryggen). Bildet er tatt av Olav Håvik. 
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Beskrivelse: Innerst i Smedbotn (UTM 391 652, 1632 moh.) ligger en stor 
landskapsform (figur 3-14) med en morfologi som ligner en glasial-derivert steinbre 
(figur 2-7). Landformen dekker hele dalen, og har en forsenkning inn mot bakveggen 
mot Storesmeden (2016 moh.). Landformen har ni mindre og større rygger, og en 
bratt front (<35°) (Shakesby et al., 1987). Mot sørvest går det en rygg ut fra det større 
komplekset og videre opp i fjellsiden. I dag ligger det et lite vann og en snøfonn foran 
landformen. Barsch & Treter, (1976) mente landformen startet som en iskjernemorene 
og utviklet seg til steinbre. Shakesby et al., (1987) beskrev landformen som en ”push-
deformation moraine”, på bakgrunn av at lichenmålinger viste at de ytterste ryggene 
var eldre enn de innerste. I løpet av flere suksessive neo-glasiale fremstøt, skulle den 
forholdsvise lille breen ha dyttet mot en større og større endemorene og ”dyttet opp” 
ryggene foran. Den siste aktive perioden skulle være ”den lille istid”.  
 
Tolking: Det virker som de innerste ryggene er minst konsoliderte, og dette kan 
komme av at materialet beveger seg ned mot forsenkningen på innsiden. En 
helningsvinkel på 45° ned mot forsenkningen tyder på at en isbre støttet opp 
sedimentene når disse ble avsatt. Landformen hever seg 40 m over dalbunnen, og er 
dekket av store blokker. Blokkinnholdet på overflaten tilsier at is lett dannes nede 
blant blokkene på grunn av Balch ventilasjon. Årstemperaturen på 1600 moh. ligger 
på omkring -5° C (tabell 1-1). 4. juli 2001 ble det observert at vann kom ut av 
landformen og dette rant videre over snøfonnen som lå foran fronten. Det var på det 
tidspunktet ikke mye snø oppe på selve landformen (figur 3-14). Dens glasiale 
opprinnelse virker sannsynlig, siden det er mulig å se sidemorener på som går ned 
mot landformen. Det er også sannsynlig at ryggene har blitt dannet (i hvert fall delvis) 
på grunn av trykk fra breen bak. Det potensielle breområdet er lite, og det virker noe 
usannsynlig at breen kunne ha dannet ryggene foran breen. Det er lite som tyder på at 
det har vært flere neo-glasiale fremstøt i Rondane (Kapittel 3.1.4 denne oppgaven; 
Dahl et al., 1997; Velle, 1998), noe som ikke kan forenes med lichenmålingene til 
Shakesby et al., (1987). Med bakgrunn i årstemperaturen og at botnen er omkranset 
av høye fjell og mottar lite innstråling, er det likevel mulig at landformen har hatt en 
viss intern bevegelse i Holosen. Bevegelse i landformen blir begrenset av at det er 
liten helning på dalbunnen foran landformen. Det regnes som mer sannsynlig at intern 
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bevegelse har vært den siste aktive prosessen, og landformen refereres derfor til som 
”Smedbotn RG 1” (Smedbotn rock glacier 1), selv om opprinnelsen er tydelig glasial. 
 
Beskrivelse: På den østlige siden av dalen (fra UTM 394 658, 1607 moh. til UTM 
396 660, 1610 moh.) ligger det en benkformet landform som går ut mot dalbunnen. 
Denne er orientert mot V/NV, har en lengde på 200 m og en bredde på 400 m. I 
fronten ligger det sand sammen med større blokker, mens toppen består av grove, 
kantede blokker. Enkelte forsenkninger i toppdekket forekommer, og det er observert 
bekker som rant gjennom landformen. Området over landformen dekkes av talus opp 
til 1700 moh., og over talusdekket er det bart fjell hvor det renner vann.  
 
Tolking: På bakgrunn av disse observasjonene og sammenligning med figur 2.7 
klassifiseres landformen som en talus-derivert steinbre (Smedbotn RG 2). 
Landformen regnes som fossil på bakgrunn av funn av sand i fronten og enkelte 
kollapsstrukturer. Smedbotn RG 2 kan skimtes til høyre i figur 3-13. 
 
Den nedre delen av Smedbotn (Smedkinnin) 
En 25 m dyp nedskjæring i løsmasser ligger ved munningen av Smedbotn 
(Smedkinnin). Smedkinnin har en smal inngang med bratte dalsider og en flat 
dalbunn. Fjellsidene domineres av rasmateriale, mens morene materiale dekker 
dalbunnen. Den østlige fjellsiden har store ansamlinger av rasmateriale. Morfologien 
på enkelte av akkumulasjonene ligner på talus-deriverte steinbreer, men størrelsen på 
landformene og spor etter ras i fjellsiden tyder på at dette er rasavsetninger. Midt i 
dalen ligger en flyttblokk på 2∗2∗3 m.  
 
Beskrivelse: Ved UTM 395 682 (1440 moh.) ligger en ryggformet landform som står 
opp over resten av morenedekket. Orienteringen av ryggen er NV/SØ og går på skrå 
av dalretningen. Materialet på ryggen består av løst pakket diamikton med større 
blokker. Ingenting tydet på at landformen hadde blitt dannet gjennom fluvial erosjon 
av det omliggende området. Det anses som sannsynlig at dette er rester av en 
morenerygg. Mot elven i vest er resten av ryggen antakelig fjernet av fluvial erosjon 
og dekket av ras. Mot øst er det heller ikke mulig å finne spor av ryggen.  
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Tolking: Ryggen antas å være dannet av en isbre Moreneryggen som sendte en 
istunge over høyde 1479 fra nordøst, eller av en dalbre som kom ut Smedbotn. 
Landformen refereres til som Smedbotn M 1. 
3.1.4 Dørålvatnet 
Dørålvatnet ligger på 1266 moh. i en dal som ender hengende ned mot Dørålen. Selve 
vannet er demt opp av løsmasser, og en 30 m dyp nedskjæring som går i både 
løsmasser og fast fjell er dannet ned mot hoveddalen. Dalbunnen ved Dørålvatnet er 
bred og flat, og dalen hever seg mot fjellområder i vest. Vassberget (1855 moh.) 
ligger sør for området og Stygghøin (høyde 1718 moh.) ligger nord for Dørålvatnet. 
 
Materialet som dekker deler av dalbunnen består av morene. Grensen mot blokkhavet 
ligger på omkring 1500 moh. I munningen av dalen ned mot Dørålen (figur 3-16), 
ligger det til dels store morenemektigheter (15 m) og det er enkelte morenerygger. 
Rasmateriale dekker begge sidene av Dørålvatnet, og taluskjeglene er godt utviklet. 
 
Beskrivelse: I Bjørnebotn (UTM 345 690) like sørvest for Dørålvatnet ble det 
observert flere rygger og et grålig område som virket å ha vært utsatt for erosjon. 200 
m foran en liten N/NØ orientert flerårig snøfonn (isbre) innerst i Bjørnebotn, var 
berget skurt og uten lichendekke. Dette står i sterk kontrast til omgivelsene rundt 
(figur 3-17). Det var enkelte større grå blokker og en del finere materiale spredd 
utover i dette området. Det ble ikke observert lichen på steinene i det grå feltet. En 
liten rygg ligger rett i forkant av det grå feltet og består av grå blokker liggende på 
toppen av blokker dekket med lav. Snøfeltet synes å være lite aktiv i dag og 
mesteparten av årets snø var smeltet vekk (august 2002). Ut fra observasjoner 13. 
august 2002 antas det at årets likevekslinje lå på omkring 1580 moh.  
 
Tolking: Det anses som sannsynlig at det grå feltet har blitt dannet ved at snøfeltet 
har hatt et temperert framstøt og erodert i berggrunnen og dermed fjernet lav og 
vegetasjon. Det grå feltet lar seg lett avgrense, og dermed også brefrontens posisjon 
på tidspunktet hvor breen var i framrykket posisjon. De grå blokkene i forkant av det 
grå feltet har blitt fraktet frem av isen og dumpet på toppen av ”gammel” lavdekket 
blokk i den nedre delen av det grå feltet. Breen virker ikke å ha erodert i underlaget 
fremme ved fronten.  
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Figur 3-15. 
Oversiktbilde over 
dalen mot Dørålvatnet 
tatt østover fra vann 
1343 (UTM 337 698). 
Fjellet i bakgrunnen 









Figur 3-16. Bilde fra sør 
for Dørålvatnet mot 
nord. Skagsnebb ligger i 
øvre, høyre hjørne. Det 
er morenerygger på den 
nordlige siden av 
Dørålvatnet (orange 












Figur 3-17. Endemorene 
og grått område sentralt 
i bildet som viser et nylig 
breframstøt i 
Bjørnebotn, UTM 347 
690, sørvest for 
Dørålvatnet. Fronten av 
”breen” (pil) i venstre 
billedkant ligger på ca 
1400 moh, mens høyre 
billedkant ligger 
omkring 80 m lavere. 
Rød markering 
avgrenser område for 
breframstøtet. 
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Det er noe vegetasjon i dette området, og det tyder på at det har gått en del tid siden 
breen dekket grunnen. En annen mulighet er at breen ikke fjernet all vegetasjonen og 
jordlaget idet den gikk over, og dermed muliggjorde en hurtig tilvekst av vegetasjon 
etter at breen trakk seg tilbake. Den første muligheten anses som mest sannsynlig 
siden fjellet virker å være godt renset for materiale. 40 m over dagens brefront mot øst 
ligger flere blokkansamlinger i talusmaterialet. Disse kan være dannet av rasmateriale 
som har lagt seg mot breen mens den var på sin maksimale utbredelse. På tidspunktet 
for maksimal utbredelse lå fronten ca. 80 m lavere enn i dag, og ca. 300 m lengre 
frem. Framstøtet refereres til som Bjørnebotn M1. Det er foretatt en rekonstruksjon av 
isbreen og likevektslinjen i fremrykket posisjon (appendiks 3).  
 
Beskrivelse: Utenfor Bjørnebotn M1 ligger to-tre rygger orientert ut fra botnen mot 
NE. Ryggene er blokkrike og store, men stanser før de når dalbunnen (ca. 1300 moh.). 
Hele den sørlige siden mot Dørålvatnet er blokkrik og har flere mindre 
ryggformasjoner.  
 
Tolking: Dette er antakelig spor etter eldre lokalglasiasjon (Bjørnebotn M2) som har 
kommet ut fra Bjørnebotn, men det er vanskelig å avgrense utbredelsen. Det foreslås 
likevel at ryggene klassifiseres som morenerygger, dannet av lokalglasiasjon. 
 
Beskrivelse: Det ble observert flere buktende rygger i dalen med orientering mot øst. 
De er dekket av forvitret grus med enkelte større blokker. En lik rygg ligger langs den 
sørlige fjellsiden (UTM 344 693). Den ligger like utenfor Bjørnebotn M1 og var 
delvis dekket av rasmateriale og en steinbre (avsnitt nedenfor). Til sammen ble det 
funnet 7 rygger som alle var dekket av samme type materiale beskrevet tidligere i 
avsnittet. Materialet i ryggene var kompakt og det lykkes ikke å komme inn til finere 
materiale.  
 
Tolking: På bakgrunn av formen på ryggen foreslås det at ryggene er slukåser og 
eskere. Noen av eskerne var erodert av fluviale prosesser. Ryggene refereres til som 
Dørålvatnet eskere (Dørålvatnet E) videre i oppgaven.  
 
Beskrivelse: Ved Bjørnebotn (UTM 349 692, 1410 moh.) 200 m NV for Bjørnebotn 
M1, ligger en benkformet landform som går ut fra talusdekket. Materialet er grovt og 
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kantet på hele landformen og fronten bratt (<35°). Oppe på landformen er noen få små 
kollapsstrukturer. Talusdekket ligger ca. 100 høydemeter over landformen før det blir 
fast fjell. Talusdekket har ferske spor etter grove massestrømmer (debris flows).  
 
Tolking: Morfologien på landformen ble korrelert mot figur 2-7, og det antyder at 
dette er en talus-derivert steinbre (Bjørnebotn RG1) Denne er mindre i størrelse, og 
har også en mindre komplisert morfologi enn Verkilsbotn RG1, Smedbotn RG1, 
Smedbotn RG2 og Langholet RG1. Ut fra høyden (og dermed temperaturen) anses det 
som sannsynlig at Bjørnebotn RG1 er fossil..  
 
Beskrivelse: 100 m øst for Bjørnebotn M1 er det en større benkformet utflating i 
nedre del av talus dekket. Landformen (UTM 343 695, 1380 moh) går 100 m ut fra 
talusdekket, og har en forholdsvis bratt front (<35º). Det er enkelte groper 
(kollapsstrukturer) i toppflaten av landformen. Skråningsprosesser virker å være lite 
aktive i talus dekket, og det ble ikke observert ferske spor etter massestrømmer. Det er 
et skarpt brudd i overgangen mellom toppflaten og fronten av landformen. I fronten er 
det noe sand og grus.  
 
Tolking: Med utgangspunkt i morfologien (figur 2-7), anses det for sannsynlig at 
dette er en talus-derivert steinbre (Bjørnebotn RG2). Høyden indikerer en temperatur 
på under -4 ºC, og tyder på at Bjørnebotn RG2 er fossil.  
 
Beskrivelse: Litt vest for Bjørnebotn RG2 er det en 3 m høy rygg (UTM 349 694, 
1344 moh.), bestående av store blokker. Proksimal og distal siden av ryggen har lik 
vinkel. Utenfor ryggen er bakken dekket av morenemateriale, mens oversiden består 
av talus. Materialet i ryggen er dekket av lav, og det ble ikke observert spor etter 
nylige steinsprang eller ras.  
 
Tolking: Med bakgrunn i morfologien til en pro-nival rygg (figur 2-7) og mangelen 
på spor av yngre aktive prosesser, foreslås det at dette er en fossil pro-nival rygg. Det 
er i dag heller ingen spor etter snøfelt i dette området, noe som støtter tolkingen som 
sier at ryggen er fossil. Ryggen refereres til som Bjørnebotn PNR1. 
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Figur 3-18. Bildet er 
tatt fra toppen av en 
morenerygg på 
sydsiden av 
Dørålvatnet. Ryggen er 
nesten flat, med en 
liten forsenkning mot 
fjellet. Lenger bak i 
bildet er det en ny 
morenerygg (grønn pil) 
og flere pro-nivale 







Figur 3-19. Bildet er tatt 
NE for Dørålvatnet og 
SV mot Vassberget. Legg 
merke til Dørålvatnet 
pro-nivale rygger i nedre 
del av talusdekket (blå 
piler). I høyre billedkant 
kan en se den komplekse 
blandingen av morene og 







Figur 3-20 viser 
sorterte polygon med 
en diameter på 3 
meter nær toppen av 
Stygghøin 1750 moh. 
(UTM 390 743) 
Materialet i området 
er sterkt forvitret, og 
består av autochtont 
blokkhav. Øyvind 
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Beskrivelse: Langs talus dekket mot NE ved Vassberget (figur 3-18 og figur 3-19), er 
det flere ryggformasjoner. 4-6 rygger (enkelte rygger henger delvis sammen) har 
halvmåneform og en enkel morfologi. Ryggene med lik helling på proksimal og distal 
siden er vist med blå piler i figur 3-18 og figur 3-19. Alle ligger i nedre del av 
talusdekket i en høyde på ca. 1320 moh. Det er noen spor etter ferskt rasmateriale på 
ryggene men det er ikke observert større snøfelt i rasviftene under feltarbeid somrene 
2000-2002. Figur 3-18 og 3-19 (grønne piler) viser rygger som består av diamikton. 
Ryggene er dekket med vegetasjon og ligger delvis utenfor selve talusdekket. 
 
Tolking: Posisjonen til ryggene (blå piler) tyder på at dette er pro-nivale rygger, og 
morfologien støtter denne tolkingen (figur 2-7). De refereres til som Dørålvatnet 
PNR. Ryggene vist med grønne piler kan være rester etter en dalbre fra vest eller en 
innlandis fra øst. Ryggene refereres til som Dørålvatnet M1, og det er mulig at disse 
kan korreleres mot moreneryggene på den andre siden av dalen (figur 3-16). 
3.1.5 Stygghøin og Dørålglupen 
Stygghøin er et fjellparti som dekker området fra Dørålvatnet i SV til Døråltjønnin i 
NØ. Området ligger mellom 1500 og 1860 moh., bare gjennomskåret av Dørålglupen 
(UTM 413 758) som skjærer seg ned til 1350 moh i sør/nord retning. Fjellpartiet er 
dekket av forvitringsmateriale over store områder med kun små områder som har bart 
fjell og rasmateriale. På toppene har det vært kraftig makrogelivasjon og store blokker 
er sprengt løs fra fast fjell. Ved Småhaugan (UTM 390 743) ble det observert 
polygonmark på 1670 moh. Disse er 2-3 m i diameter, med en ytre ring på rundt 0,5 
m. I sentrum av ringen er det siltig sand, og noe vegetasjon (figur 3-20). Det er også 
observert polygonmark på 1820 moh. mellom Småhaugane.  
 
Beskrivelse: Øst for Skagsnebbtjønne ligger et passpunkt mellom Dørådalen og 
Haverdalen (UTM 381 733, 1630 moh.). Ovenfor passpunktet ligger det en stor 
landform Barsch & Treter, (1976). Landformen (figur 3-21) er orientert mot NØ og 
følger fjellet 600 m mot NV. Det er flere lober i landformen, og overflatematerialet er 
grovt og kantete. I fronten er det noe sand og i august 2002 ble det observert leirig 
materiale som ble vasket ut på en snøfonn i front av steinbreen. Landformen er tolket 
til å være en talus-derivert steinbre (Ibid). På steinbreen ble det mellom august 2000 
og august 2001 registrert en MAAT på -3,24°C. (Paasche, upubliserte data).  
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Figur 3-21.  
Bildet over er tatt juli 
2001, mens det til 
høyre er tatt august 
2002. Den røde 
ringen markerer 
hvor bildet til høyre 
er tatt. Legg merke 
til det store feltet 
med ”fersk” blokk i 
bildet til høyre. Dette 
er på grunn av sterk 
smelting av 
snøfonner i Rondane 
de siste årene. 
Materiale som har 
kommet frem fra 
snøen er ikke dekket 
av lav, og er derfor 
lyse i farge.  
I det øverste bildet 
fortsetter steinbreen 




data) er plassert midt 
i bildet (rød pil). 
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Tolking: Beregninger gjort i denne oppgaven tyder på at MAAT ligger på omkring -5 
°C på 1600 moh. (tabell 1-1). Observasjoner støtter at landformen er en kompleks 
talus-derivert steinbre (Skagsnebbet RG), og det anses som sannsynlig at landformen 
har vært utsatt for en lang periode med subaeril eksponering. Ved sammenligning 
med Humlum, (1982) (figur 2-7), støttes denne tolkningen. Langs hele nord og vest 
siden av høyde 1853 (Skagsnebb) kan det observeres opp til 100 m lange 
gelifluksjonslober. 
 
Det er ikke funnet glasiale spor i dette området, men nedskjæringen i fast fjell rett vest 
for Skagsnebb RG på 1630 moh. skyldes antakelig supraglasial drenering langs 
kanten av et isdekke. Det er en godt utviklet v-formet nedskjæring hvor vannet har 
drenert over mot Haverdalen. De høyeste spylerennene i dette området ligger på 1600 
moh. ved Dørålglupen og Skagsnebb. Dørålglupen (passpunkt 1350 moh.) har 
antakelig vært et aktivt passpunkt for smeltevann som har gått mot nord i lang tid. 
Nedskjæringen er omkring 250 m dyp, med rasmateriale som dekker hele fjellsidene. 
Like øst for Dørålglupen ligger også en nedskjæring i fast fjell på 1550 moh. Denne 
må ha vært aktiv før Dørålglupen, ellers ville den antakelig ikke ha blitt dannet siden 
Dørålglupen drenerte smeltevannet som kom fra sør.  
 
3.1.6 Oppsummering og regional tolking 
Den vestlige delen av det sentrale Rondane har enkelte morenerygger og flere andre 
spor etter breer, men er dominert av de mange godt utviklede periglasiale landformer. 
Det særegne for området er flere spor etter tempererte breer i form av skuringsstriper, 
furer i overflaten og eskere. Høytliggende drenering over Slettløyftet skjedde 
antakelig mens breen var temperert nede i Verkilsdalen, mens blokkhavet høyere oppe 
tyder på at isdekket mest sannsynlig var kaldt (over 1600 moh.). Dreneringsspor 
finnes igjen opp til 1630 moh. ved Skagsnebb, men spylerenner finnes ikke inne i de 
store botnene, kun i hoveddalen Dørålen. To av moreneryggene i Smedbotn er 
antakelig dannet av en større innlandis som har sendt is inn dalen, men det er usikkert 
om dette kan korreleres med sporene etter temperert is i Verkilsdalen. 
 
Det er flere rester etter lokalglasiasjon i botnene. Den sikreste lokaliteten er Smedbotn 
hvor to morenerygger (Smedbotn M3 og Smedbotn RG1) tyder på at det har vært flere 
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faser av lokalglasiasjon etter innlandsisen forsvant fra området. Det er også svake 
spor etter lokalglasiasjon i de to botnene i Verkilsdalsbotn. Den nordligste botnen har 
en rygg som har fjernet spor etter en eldre, større glasiasjon. Bjørnebotn er antakelig 
den eneste lokaliteten i Rondane som har hatt lokalglasiasjon i nyere tid og en 
klimatisk rekonstruksjon er presentert i appendiks 3. Flere rygger i området rundt 
Dørålvatnet tyder på at det har blitt produsert lokalbreer også tidligere. At det ligger 
en bre der i dag kommer antakelig av liten solinnstråling på grunn av omliggende fjell 
og et stort dreneringsområde for vindfraktet snø. 
 
Talus-deriverte steinbreer finnes i to ulike høyde intervaller. De høyeste ligger på 
1660 moh. (Skagsnebb RG), på omkring 1600 moh. i Langholet og Smedbotn og 
1500 moh. i Verkilsdalsbotn. Derfra er det et sprang ned til rundt 1350 moh. hvor 
steinbreer inne ved Dørålvatnet ligger. Smedbotn har den eneste landformen i 
Rondane som kan kalles en glasial-derivert steinbre (Smedbotn RG1). 
Verkilsdalsskredet har antakelig også hatt bevegelse etter at den ble initiert. Dette 
skjedde etter at spylerennene ble dannet. Med alle disse landformene er problemet 
hvorvidt de er aktive eller fossile landformer. Temperaturen i området er lav nok til at 
steinbreene over 1500 moh. kan være aktive (kapittel 2.5), men det er ikke funnet spor 
som tyder på at de er aktive i dag. Derfor er det også mindre sannsynlig at de er 
dannet i Holosen, selv om dette ikke kan utelukkes. Det finnes ikke steinbreer 
innenfor botner med rester av lokalglasiasjon.  
 
Det ligger dype nedskjæringer ved munningen av alle fire botnene/dalene. Disse er 
antakelig stort sett dannet gjennom fluvial erosjon. Rondane har et tørt klima 
dominert av periglasiale prosesser hvor det meste av erosjonen antakelig skjer under 
snøsmeltingen om våren og tidlig sommer. Nedskjæringene er store sammenlignet 
med de små mengdene vann som renner i elvene store deler av året. Solifluksjon og 
andre periglasiale former er aktive prosesser i dette området i dag. Blokkhavsgrensen 
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Tabell 3-1. Oversikt over landformer i den vestlige delen av det sentrale Rondane. 





1500 N-NØ Flere rygger + 
kollapsstrukturer 
Talus-derivert RG Inaktiv?  
Verkilsdalsbotn 
PNR 
1550 N-NØ Enkel rygg Pro nival rygg Aktiv 
Verkilsdalen M1 1520 NV Enkel rygg Lokalglasiasjon  
Verkilsdalen M2 1510 NV Furer i bakken Dalbre/Lokalbre?  
Verkilsdalen E+S 1280-
1380 





NV Stor utsklidning + 
(PDM) steinbre  
Ras ⇒ steinbre Inaktiv? 
Langholet PNR 1480 Ø-NØ Flere sett av enkle 
rygger 
Pro nival rygg Fossil 
Langholet RG 1580 Ø Enkelt sett + 
kollapsstrukturer 
Talus derivert RG Inaktiv/ 
Fossil? 
Langholet 1270 N/S 9 skuringsstriper Dalbre/Innlandsis  
Smedbotn M1 1440 NV/SØ Enkel rygg Innlandis/lokal  
Smedbotn M2 1530 NØ/SV 2 parallelle rygger Innlandsis  
Smedbotn M3 1600 V/Ø Enkel rygg Lokal bre  
Smedbotn RG 1 1630 N 9 rygger – glasial + 
PDM (steinbre) 
Lokal bre ⇒ 
steinbre 
Aktiv? 





Bjørnebotn M1 1340 N Enkel rygg Lokal bre Nylig aktiv 
Bjørnebotn M2 1320 N Utydelig rygg Lokal bre  
Dørålvatnet E 1290 V/Ø 7 rygger Eskere  
Bjørnebotn RG1 1380 NV Enkel rygg Talus-derivert RG Fossil 
Bjørnebotn RG2 1410 NØ Enkel rygg Talus-derivert RG Inaktiv? 
Bjørnebotn PNR 1340 NV Enkel rygg Pro-nival rygg Fossil 
Dørålvatnet M1 1300 V/Ø Flere rygger Dalbre/Innlandsis  
Dørålvatnet PNR 1320 NØ 4-6 enkle rygger Pro-nival rygg Fossil 
Skagsnebb RG 1630 NØ Flere rygger + 
kompleks struktur 
Talus-derivert RG Aktiv? 
 
M = Morene  
PNR = Pro-nival rygg 
RG = ”Rock glacier”, steinbre 
PDM = Post Depositional Movement (bevegelse etter primær avsetning) 
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Figur 3-22. Figuren viser fordeling av landformer i den vestlige delen av Rondane i høyde over 
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3.2 De østlige delene av det sentrale Rondane 
Dette området består av fire markerte botner som alle er orientert i nordlige og østlige 
retninger og Langglupdalen. Botnene er skjært inn i fjellmassivet som går fra 
Bergedalen i vest mot Atna i øst. Langglupdalen ligger sør for dette fjellmassivet, og 
på sørsiden av den ligger botnen til Rondslottet som markerer det sørligste området i 
kartleggingen. Fire topper (figur 2-23) ligger over 2000 moh. med Høgronden (2115 
moh.) som den høyeste. Under selve fjellmassivet heller landskapet slakt nedover mot 
Dørålseter i nordvest.  
 
Shakesby et al., (1987) har tatt for seg noen av landformene som finnes langs 
Langglupdalen, mens Follestad, (2001) har beskrevet tidssynkrone overflater med 
utgangspunkt fra Høgbotn. Foruten disse arbeidene er det ikke mange arbeider fra 
dette området som er rikt på glasiale og periglasiale landformer.  
 
 
Figur 3-23. Bildet viser fra høyre Digerronden og Vidjedalsbotn (blå pil), Midtronden I - II og 
Midtrondenbotn (rød pil), og Høgronden. Orange pil viser munningen av Midtbotn og lys blå pil 
posisjonen til Høgbotn. Langlupdalen går bak hele fjellrekken. Bildet er tatt fra Stygghøin. 
3.2.1 Vidjedalbotn og Digerronden 
Beskrivelse: Vidjedalsbotn (figur 3-24) er en liten botn som ligger Ø/NØ for toppen 
av Digerronden (2016 moh.). Høyden på botnoverflaten ligger på omkring 1500 moh. 
og heller svakt nordover i ca. 1 km, inntil den den faller bratt ned mot Vidjedalsflya 
hvor det er en stor nedskjæring i løsmasser og fast fjell (figur 3-25). Blokkhavet ligger 
på omkring 1500 moh. langs Digerronden mot vest, og noe høyere idet en kommer 
inn mot Vidjedalsbotn. Botnen er dekket diamikton og det er en del vegetasjon langs 
kanten av to små vann inne i botnen. To lite markerte rygger ligger transvers av 
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botnen fra SV mot NØ like utenfor vann 1536, og materialet består av diamikton 
(figur 3-24). Kun en av ryggene er funnet på den østlige siden av botnen.  
 
Tolking: Det er mulig at dette er rester av lokalglasiasjon, men den utydelige formen 
tyder på at ryggene kan ha vært dekket av is i ettertid. Ryggene er såpass utydelige at 
det anses som mulig at de kan være dannet av andre prosesser. 
 
Beskrivelser: Inn mot fjellsiden innerst i botnen ligger flere utflatinger i talusdekket. 
Disse går 150 m ut fra talusfoten og har en bratt front som går ned mot vann 1536. 
Landformen fortsetter videre mot øst og stiger mens den blir smalere. Landformen har 
enkelte store kollaps strukturer både i fronten og på toppen, og store blokker dekker 
overflaten. Enkelte steder er det sand og grus i fronten. Enkelte større nedskjæringer i 
landformen fører til at den er delt i flere deler. Det ligger snø i en forsenkning bak 
landformen og foran fronten ned mot vannet.  
 
Tolking: Ut fra inndelingen av periglasiale former (figur 2-7) er dette en talus-
derivert steinbre (Vidjedalsbotn RG). Utflatingen fra tallusdekket tyder på at dette 
ikke er en pro-nival rygg, og siden kollaps strukturene er mange og store tyder dette 
på at steinbreen er fossil. 
 
Beskrivelse: Vidjedalsbotn har en stor nedskjæring som ligger like under toppunktet 
(UTM 445 703, 1532 moh.). På toppunktet er det en flyttblokk på 5∗3∗3 m. 
Nedskjæringen er dekket av snø langt utover sommeren. Nedskjæringen går delvis 
gjennom løsmasser og fast fjell og har skjært seg ned 60 m (figur 3-25). Det renner 
ikke vann øverst i nedskjæringen, men det kommer vann ut gjennom grunnen i 
bunnen av nedskjæringen. Noen større spylerenner som ligger i utkanten av botnen 
kommer fra vest og går inn mot nedskjæringen (figur 3-26). Det er usikkert om 
spylerennene fortsetter ned i nedskjæringen (da må nedskjæringen være dannet før 
spylerennene), eller om dette kommer av at snø samler seg i spylerennene og danner 
smeltevann som fører til at mer materiale blir fraktet vekk. Dermed kan det se ut som 
spylerennene går ned i nedskjæringen. Det anses som mer sannsynlig at 
nedskjæringen er dannet før eller samtidig med spylerennene med bakgrunn i 
størrelsen og det faktum at dette er et konfluensområde for smeltevann fra vest og øst. 
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Figur 3-24. Bilde mot 
den innerste delen av 
Vidjedalsbotn. Legg 
merke til steinbreen 
som ligger i botnen 
og som stiger mot 
venstre ut av bildet 
(orange stiplet linje). 
Pilen peker mot den 
ene ryggen som kan 
være eldre rester av 
lokalglasiasjon. 
Bildet er tatt fra 
området foran 













har gått utover 
snøfeltene i høyre del 









Figur 3-26. Bilde av 
den vestlige siden av 
nedskjæringen til 
Vidjedalsbotn. De fire 
spylerennene (røde 
piler) er dekket av snø 
og heller mot øst, og 
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3.2.2 Midtrondenbotn 
Midtrondenbotn (figur 3-23) ligger rett øst for Vidjedalsbotn. Botnen er den 
høyesteliggende i Rondane og laveste punkt ligger på 1600 moh. Den er orientert mot 
nordøst, er nesten helt flat og har fire vann hvor to av dem forsvinner i løpet av 
sommeren. Midtronden med sine to topper ligger i sør og sørvest. Forvitret 
morenemateriale dekker det meste av botnen, og grensen mellom blokkhav og 
morenemateriale ligger ved rundt 1650 moh. Mye av botnen er dekket av aktiv 
polygonmark, og solifluksjonstunger ligger i hellende terreng.  
 
Beskrivelse: I den sørvestlige delen av botnen ligger en benkformet landform (figur 
3-27). Den ligger på omkring 1680 moh. og fronten ligger ca. 80-100 m fra 
talusdekket. Landformen er ca. 400 m bred. Fronten består av sand og grus med 
enkelte blokker og det er en skarp overgang fra topp flaten til fronten. Toppflaten 
består i sin helhet av store kantede blokker. Det er en stor kollapsstruktur midt i 
landformen hvor hele fronten har rast ut i vann ”1650”, men også mindre 
kollapsstrukturer. Blokken på landformen dekkes av stor lichen, men noe av 
materialet nærmest talusen har enkelte ferske blokker. En del sand og grus kan ses på 
snødekket over landformen.  
 
Tolking: Med henvisning til figur 2-7 er dette en talus-derivert steinbre 
(Midtrondenbotn RG). Kollapsene kan skyldes at deler av iskjernen har smeltet ut og 
det kan tyde på at den er fossil. Overflateformene er likevel bevart, og MAAT på 
denne høyden ligger under -6 ˚C, så det kan tenkes at den fortsatt har en intakt 
iskjerne.  
 
Beskrivelse: Lenger øst i Midtrondenbotn (UTM 456 692, 1666 moh.) ligger en rygg 
foran en talusvifte (figur 3-28, rød pil). Ryggen er 4 m høy med like bratt proksimal 
og distal side. I forsenkningen bak ryggen ligger det snø. Det er lite ferskt materiale i 
ryggen, og blokkene er helt dekket av lichen. Ryggen ligger ved enden av en 
talusvifte, og mangelen på en utflating antyder at dette ikke er en steinbre.  
 
Kapittel 3                      Beskrivelse og tolking av feltdata 
 - 74 -
Tolking: På bakgrunn av morfologien anses det som sannsynlig at dette er en pro-
nival rygg (figur 2-7). Dekket av lichen tyder på at denne ikke er aktiv i dag. 
Landformen henvises til som Midtrondenbotn PNR. 
 
Det er ingen tydelige rester av lokalglasiasjon i Midtrondenbotn. En større, 
udefinerbar rygg ligger langs fjellsiden mot sørøst og kan være rester av en større pro-
nival rygg/morene. Ryggen kan være en fossil pro-nival rygg, men avstanden fra 
bakveggen er stor og antyder en lang stabil akkumulasjon av et snøfelt (Ballantyne & 
Harris, 1998). Høyden på botnen og tydelige rester av lokalglasiasjon andre steder i 
Rondane, tilsier at det ”burde” finnes rester av lokalglasisjon her.  
 
Figur 3-27. Den 
midtre delen av 
Midtrondenbotn 
RG. En del finere 
materiale er synlig 
i fronten. I midten 
av bildet er det er 
stor kollaps 
struktur (orange 
pil) med mye 
materiale som har 
rast ut og delt de 






Figur 3-28. Stor 
ansamling av 
blokk nedenfor en 
talusvifte. I 
fortsettelsen av en 
blokkansamling 
mot NØ ligger en 
rygg (orange pil). 
Rød pil markerer 
Midtrondenbotn 
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3.2.3 Midtbotn og Midtronden 
Midtronden består av to topper på 2060 og 2024 moh. Fra den østligste toppen på 
2024 moh. heller fjellryggen mot sørøst til en kommer til et passpunkt (UTM 460 682, 
1770 moh.) ned mot Midtbotn (figur 3-30). Her ligger en nedskjæring i fast fjell som 
er et av de høyeste passpunktene i Rondane. Basert på at de har ulik morfologi, deles 
Midtbotn opp i en øvre og en nedre del. Den nedre delen består av vann 1461 (UTM 
469 695), mens den øvre delen ligger fra 1540 moh. og høyere.  
 
Øvre del 
Den øvre delen har en liten botnflate som er dekket av delvis forvitret materiale. To 
små vann ligger her deler av året, men tørker oftest ut i løpet av sommeren. Hele 
fjellsiden mot V og S er dekket av talusmateriale, og talusviftene er godt utviklet. 
Forvitret morenemateriale dekker botnen helt inntil talusdekket.  
 
Beskrivelse: Lengst opp mot talusdekket er det en benkformet landform (UTM 466 
685, 1600 moh.). Denne har de fleste karakteristikkene som Midtrondenbotn RG, 
bortsett at det ikke er noen store kollapsstrukturer i denne formen. Det er sand og grus 
i fronten, mens toppen består av kantet blokk. En talusvifte har delvis dekket 
landformen lengst i vest, mens det i øst er en forsenkning på baksiden. Landformen 
går ut fra selve talusen, og det er et tydelig brudd i skillet mellom toppen og fronten.  
 
Tolking: På bakgrunn av morfologien og sammenligning med figur 2-7, foreslås det 
at formen er en talus-derivert steinbre (Midtbotn RG1). Høyden tilsier at temperaturen 
ligger rundt -5 ºC, noe som indikerer at formen kan være aktiv selv om materialet i 
fronten kan tyde på at det har vært utsmelting av iskjernen.  
 
Beskrivelse: Mot NV ligger en landform (UTM 463 689, 1620 moh.) som er både 
tungeformet og benkformet. Landformen ligger midt i talusdekket, og har en liten 
utflating i underkant av landformen som ligner på en spylerenne. Det er derimot ingen 
lignende former i nærheten. Den benkformede landformen har en horisontal utflating i 
den nordligste delen, men den sørlige har en tydelig u-formet lobe. Landformen ligger 
et lite stykke (15 m) ut fra talusdekket i bakkant, og det er et tydelig brudd fra 
toppflaten til fronten. I fronten er det grus og sand, mens toppen har blokkmateriale.  
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Figur 3-29 viser 
Midtbotn RG i den 
øvre delen av 
Midtbotn. I høyre 
del av bildet ligger 
en større talusvifte 
som delvis har gått 
over og ødelagt 
steinbreen (orange 
pil). Stiplet linje 









Figur 3-30 viser 
nedskjæringen ved 
UTM 460 682, 1770 
moh. I bunnen av 
nedskjæringen er 
det fast fjell, som er 
noe forvitret 
(orange pil). På 











Tolking: Morfologien på den nordlige delen ligner på en pro-nival rygg mens den 
sørlige har en form som på en talus-derivert steinbre (figur 2-7). Det anses derimot 
som usannsynlig at en pro-nival rygg dannes så langt oppe i et bratt talusdekke. Det 
virker som mer sannsynlig at dette er en talus-derivert steinbre, selv om plasseringen 
er ulik i forhold til andre lignende former i Rondane. Hvorvidt utflatingen som ligger 
på nedsiden av formen er en spylerenne er mer usikkert. En hypotese kan være at 
steinbreen har hindret skråningsprosesser i å dekke spylerennen, og dermed kunne 
spylerennen overleve mens andre spylerenner har forsvunnet. Landformen refereres til 
som ”Midtbotn RG2”.  
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Nedre del 
Beskrivelse: Vann 1461 er demmet av rygger som hever seg 20 m over vannet, mens 
elven som drenerer vannet har skjært seg ned gjennom løsmassene. Ryggene består av 
diamikton med nedskjæringer som antakelig er laget av spylerenner. Fra NE kommer 
det et stort antall spylerenner (+20) som går bratt ned mot vann 1461. Aas, (1997) 
tolker disse moreneryggene til å være rester av iskjernemorener.  
 
Tolking: På grunn av erosjonsporene fra spylerennene er det vanskelig å si noe 
sikkert dette er rester fra iskjernemorener, men det er antakelig rester av 
lokalglasiasjon. Erosjon fra spylerenner i moreneryggene betyr at morenen er dannet 
før spylerennene. Ryggene er mest sannsynlig resultat av lokalglasiasjon (Midtbotn 
M), som var aktiv før siste innlandsis dekket området.  
3.2.4 Høgronden og Høgbotn 
Botnen øst for Høgronden (2115 moh.) har i mangel av andre navn blitt kalt Høgbotn 
(figur 3-31). Høgbotn er orientert mot NØ. Bakveggen til botnen er nesten loddrett 
opp til 1850 moh., hvor det kommer fram et synlig visuelt skille i forvitringsgrad. 
Fjellveggen virker forholdsvis glatt, mens området over har en sammenhengende 
oppstabling av blokker. Dette ble bekreftet ved å gå inn i området lenger oppe på 
Høgronden. I selve botnen ligger det i dag en liten snøfonn og flere vann. Dette 
området er overfordypet og ligger lavere enn området lenger ute i botnen. Området 
har stor utbredelse av store stein polygoner.  
 
Beskrivelse: I utkanten av botnen (UTM 482 692, 1580 moh.) ligger det en SØ/NV 
orientert rygg av diamikton som er dekket av blokker (figur 3-32). Ryggen er 4-5 m 
høy, 8-10 m bred og er kontinuerlig i 500 m. Mot NV blir ryggen lavere og mindre 
markert. Den sørøstlige delen av ryggen svinger opp mot Høgbotn, mens formen på 
resten av ryggen er rett. 
 
Tolking: Den SØ delen av ryggen kan tyde på at landformen er avsatt av en lokalbre, 
mens resten av ryggen antyder avsetning av en større innlandsis fra nordlig retning. 
Det er tydelige spylerenner på distalsiden (mot N) av ryggen, men ingen tydelige på 
proksimalsiden. Det er ikke kommet fram en entydig konklusjon med hensyn til 
opphav av denne moreneryggen. Moreneryggen refereres til som Høgbotn M1.  
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Figur 3-31. Bildet 
er tatt mot SV og 
viser Høgbotn, 
Høgronden (2118 
moh.) ligger i 
bakgrunnen, og 
svart stiplet linje 





som har en tydelig 
lokal opprinnelse. 
Vann 1584 ligger i 




Figur 3-32. Bildet 
er tatt fra UTM 





kan følges i 500 m 
før den blir 
mindre og 
forsvinner. Lengst 
mot øst er ryggen 
5 m høy og 10 m 
bred. Grønn pil 




Figur 3-33. En del 
av nedskjæringen 
mellom Høgbotnen 




sørvest og sørøst 
og har skjært seg 
ned 20 m i 
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Beskrivelse: Lenger inne i botnen finnes de mest markerte ryggene av lokalglasiasjon 
i feltområdet (Sollid & Kristiansen, 1982; Follestad, 2001). Den ytterste ryggen har en 
markert egg, 2 m bred, med enkelte store lichendekte blokker på toppen. Den kan 
følges tydelig fra UTM 482 683 (1695 moh.) til vann 1584 (UTM 483 688) lenger ute 
i botnen. 20 m innenfor denne ryggen ligger en annen rygg som er noe mindre, men 
like tydelig. På den vestlige siden av Høgbotn blir ryggene mindre, men kan fortsatt 
følges inn mot talusdekket i fjellsiden. I den østlige siden kan begge ryggene følges 
opp til 1695 moh., men ned mot dalbunnen er det avbøyning på ryggene. 
 
Tolking: Avbøyningen av ryggene kan tyde på at det har vært en viss PDM (post 
depostional movement) i ryggen som utvilsomt er dannet av en lokalbre (Høgbotn 
M2). Dalsiden er så bratt at det kanskje ikke er nødvendig med en iskjerne for å få 
bevegelse etter den ble avsatt. Ryggene virker fortsatt å være i sin opprinnelige form, 
og det anses som sannsynlig at det ikke har vært stor bevegelse i ettertid. Det er 
foretatt rekonstruksjon av botnbreen idet morenene ble avsatt (appendiks 3).  
 
Beskrivelse: Det ligger to mindre markerte, avrundede N/S orienterte rygger av 
diamikton inne i Høgbotn (UTM 476 687, 1600 moh.). Mellom ryggene ligger store 
polygoner bestående av blokk.  
 
Tolking: Orientering av ryggene tyder på at de kan være dannet av lokalglasiasjon 
med mindre utbredelse enn under Høgbotn M2. At ryggene er vage kan tyde på at de 
har vært dekket av is etter de ble avsatt, men det er også mulig at de representerer en 
annen fase med lokalglasiasjon. Ryggene refereres til som Høgbotn M3.  
 
Beskrivelse: Sør i botnen ligger to halvmåneformede rygger, ca. 20 meter fra 
hverandre i nedre del av en talusvifte. Ryggene har lik morfologi bestående av en 3 m 
høy rygg med en forsenkning bak. Ryggene er omkring 4 m høye, med lik helning på 
proksimal og distalsiden. Materialet består av blokk og stein. I fremkant av den 
nederste ryggen er det polygonmark. Blokkene på den nederste ryggen har også mest 
dekke av lichen. Den øverste ryggen har ferske spor av blokker som antakelig har 
kommet fra snødekket over talusviften. Talusviften fortsetter opp til en tydelig renne 
formasjon 200 m høyere opp i siden.  
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Tolking: Ut fra formen og plasseringen av ryggene foreslås det at dette er pro-nivale 
rygger. Siden den fremste landformen er dekket av lichen er denne antakelig fossil, 
mens ferske blokker på den bakerste tyder på at denne er aktiv i dag. Ryggen lengst 
ned mot botnen henvises til som Høgbotn PNR1, mens ryggen nærmest talusviften er 
Høgbotn PNR2. 
 
Beskrivelse: Ved det laveste punktet mellom Høgronden og Storsvulten på 1800 
moh. ligger det en nedskjæring i fast fjell (UTM 483 681) (figur 3-33). Denne er 20 m 
dyp, og spylerenner kommer inn fra øst og vest mot nedskjæringen. Fjellgrunnen i 
bunnen av nedskjæringen har ingen spor av lichen og grunnen er gråfarget. 
Fjellgrunnen er noe forvitret, og juli 2001 ble det observert snø i nedskjæringen. Snø 
akkumuleres i forsenkningen og kan være årsaken til at materialet ikke er dekket av 
lav, men vannmengden fra snøsmeltingen er for liten til å ha bidratt å danne selve 
nedskjæringen. I toppen av nedskjæringen ligger blokkhav som har tippet inn og er i 
ferd med å falle ned. Dette er det høyeste sporet etter drenering som er funnet i 
Rondane.  
 
Tolking: Nedskjæringen må ha blitt dannet etter blokkhavet siden det finnes blokkhav 
rundt nedskjæringen mens det er liten forvitring i bunnen av nedskjæringen. Snøen 
kan ha bidratt til at forvitringen har skjedd langsomt, eller så tyder det på at dannelse 
av blokkhav tar lang tid (kapittel 2.5). Tiden siden nedskjæringen er dannet er 
minimum 10 ka (Sollid & Sørbel, 1981), men antakelig betraktelig eldre (Brook et al., 
1999). Den nordlige flanken av Høgbotn har et stort antall spylerenner innskjært i 
blokkhav, fast fjell og morenemateriale. Mange av de høyesteliggende spylerennene 
har en forholdvis stor gradient ned mot Midtbotn (>2º), mens de som ligger lavere har 
en mindre gradient (1º). Spylerennene øst for Vidjedalsbotn går uten unntak mot 
nordvest mot Dørålen, mens spylerenner vest for Vidjedalsbotn drenerer mot øst. 
Dette kan tyde på at nedskjæringen ved Vidjedalsbotn har blitt dannet gjennom en 
konfluens av smeltevannsdreneringen. Spylerennene i Langglupdalen går også mot 
vest. Dette tyder på at isdekket var høyest i sør og øst når disse spylerennene ble 
dannet.  
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3.2.5 Langglupdalen og Rondslottetbotn 
Rondslottbotn 
Botnen ligger nord for Rondslottet (2178 moh.) og har flere større landformer. 
Talusdekket går opp til ca. 1600 moh. og taluskjeglene er godt utviklet med spor som 
viser at rasprosesser er aktive i dag. Enkelte snøfonner ligger vanligvis i fjellsiden, 
men de fleste av disse var borte høsten 2002. Ellers dekker morenemateriale 
dalbunnen opp til 1600 moh. og solifluksjonstunger er tallrike i sidene. Det ligger 
flere lobe- og benkformer langs talusdekket på en strekning over 700 m i 
Rondslottbotn (figur 3-35). Det laveste punktet er på den ene loben er 1440 moh., 
mens de øvre benkformede landformene ligger rundt 1500 moh.  
 
Figur 3-34. Flyttblokk 
(UTM 481 672, 1742 
moh.) som ligger i 
allochtont blokkhav ved 










Figur 3-35. Bildet 




2000. Legg merke 
til den pro-nivale 
ryggen som er 
dannet over loben 
helt til venstre i 
bildet (rød pil). 
Rondslott RG er 
markert med 
orange stiplet 
linje. Vannet til 
høyre i bildet er 
på 1467 moh. 
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Beskrivelse: Fra vannet mot nordøst er det en tydelig horisontal, benkformet 
landform som varer omkring 500 m før den synker ned og danner en lavereliggende, 
og en høyereliggende lobe. På nedsiden av landformen ovenfor vann 1467 er det tre 
rygger (3 m høye) som ligger parallelt med den benkformede landformen. Fronten på 
landformen er bratt, og de øverste 2-3 m av denne er opp til 50° (Shakesby et al., 
1987). Lengden på landformen ser ut til å tilsvare lengden på talusdekket, og lobene 
kan ha blitt dannet der hvor det er passe tilgang på talusmateriale (Ibid.).  
 
Tolking: Den tydelige fronten og utflatingen til de to lobene utelukker at dette er pro-
nivale rygger. Mest sannsynlig har dannelsen av denne landformen med tilgang på 
talus og nærhet til dalbunnen å gjøre. Sammenlignes landformen med figur 2-7 er 
denne morfologisk lik en talus-derivert steinbre. Det foreslås derfor at landformen 
henvises til som Rondslotbotn RG. 
 
Beskrivelse: Til venstre i figur 3-35 (rød pil) er det en mindre rygg som ligger over 
den øverste lobe-formen på steinbreen. Denne ryggen har en enklere morfologi enn 
Rondslottbotn RG, og ligger i bunnen av en rasrenne. Landformen er orientert mot 
nord.  
 
Tolking: Morfologien på ryggen tyder på at dette er en pro-nival rygg. Det antas at 
denne landformen kan være aktiv i dagens klima siden det ligger snø oppe i rasrennen 
sent på sommeren. Med henvisning til figur 2-7 er landformen en pro-nival rygg, og 
refereres til som Rondslottet PNR. 
 
Midtronden sør 
Beskrivelse: Det ligger en sydlig orientert landform med flere lobeformer og 
benkformer på nordsiden av Langglupdalen (figur 3-36). Talusdekket ligger helt opp 
til 1700 moh., og ovenfor talusen er det frittstående pinakler. Landformen har gått 
utover morenmaterialet nedenfor, og bunnen av fronten ligger på 1440 moh. mens 
toppen av fronten ligger på omkring 1500 moh. Fronten er omkring 50 m høy, og 
rundt 35° bratt. Overflaten er dekket av store blokker, men i de øvre delene av fronten 
er sand og grus synlig. Det er enkelte kollapsstrukturer i toppdekket, og antydning til 
flere benkformer lenger oppe i talussiden. Dette kan kanskje knyttes til Humlum, 
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(1982) teori om flere generasjoner steinbreer, men landformene er ikke studert i 
detalj. Materialet i overflaten er sterkt forvitret og for det meste dekket av lichen. 
Tidliger er det konkludert at formen er en talus-derivert steinbre (Shakesby et al., 
1987). 
 
Tolking: Observasjonene i denne oppgaven støtter oppfatningen om at dette er en 
talus-derivert steinbre (Midtronden RG), men det er uklart om landformen er aktiv 
eller fossil. Dens opprinnelige form virker å være bevart i stor grad og det kan ikke 
utelukkes at den fortsatt er aktiv. Spylerenner går inn under steinbreen i øst og 
kommer ut på vestsiden. Det betyr at steinbreen er dannet etter det siste store isdekket 
lå i Langglupdalen. 
 
Langglupdalen 
Langglupdalen er Ø/V orientert og har et passpunkt på 1410 moh (UTM 450 665). 
Dalen har store løsmassemektigheter fra Bergedalstjønna opp til ca. 1380 moh., mens 
det over er et tynnere dekke. Enkelte større morenehauger er vanskelig å avgrense på 
grunn av fluvial- og antakelig glasifluvial erosjon. Øst i dalen (UTM 490 660), er det 
observert spylerenner på 1450 moh. som heller mot passpunkt 1410. Spylerenner 
under 1410 moh. faller bratt nedover fjellsiden, og danner vertikale nedskjæringer i 
morenematerialet. Årsaken til dette er antakelig at idet isdekket smeltet ned under 
passpunkthøyden (1410 moh.), begynte vannet å drenere subglasialt. Håvik (in prep.) 
omtaler resten av botnene på sørsiden av Langglupdalen. 
 
Beskrivelse: Fra Midtronden RG er det observert en halvmåneformet rygg som går 
opp mot passpunkt 1410 fra Bergedalstjørnin (figur 3-37). Ryggen ligger på 1380 
moh., er 3-4 m høy og består av et sandig diamikton med blokk på toppen. Store 
hauger av morenemateriale ligger ned mot Bergedalstjønna, men det er usikkert om 
disse står i sammenheng med ryggen.  
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Figur 3-36. Bilde av 
Midtronden RG 
(orange stiplet linje) 
tatt oppover 
Langglupdalen fra 
vest. Den røde pilen 
peker mot pinakler 
som står oppe i 
fjellsiden mot høyde 
1852 (blå pil). I 







Figur 3-37. Bildet er tatt 
fra Midtronden RG (1540 
moh.), og stiplet linje 
følger Langglupdalen 
morenen. Avsetning er 
transportert fra sørvest, 
markert av pil. I 
bakgrunnen ser vi 
Veslesmeden og 
Bergedalstjørnin. Rød ring 
markerer snitt til Håvik, 







Figur 3-38. Tre 
iskontakter (orange 
piler) kommer fra 
Rondvatnet (fra høyre 




øverste ligger på 
omkring 1420 moh. 
Grønn stiplet linje 
viser tenkt isoverflate 
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Tolking: Formen og innholdet av ryggen tyder på at det er en morenerygg. Dette 
støttes av at avsetninger i form av tre iskontakter ligger høyere opp i den sørlige 
fjellsiden mot passpunktet 1410 (figur 3-38). Spylerenner kommer fra Rondvatnet og 
kan følges idet de runder fjellet oppover Langglupdalen. Iskontaktene er formet som 
terrasser, og er antakelig dannet av akkumulasjon av materiale samtidig som 
smeltevann har planert og erodert. Ut fra disse observasjonene antas det at en bre med 
utgangspunkt fra Rondvatnet har avsatt ryggen opp Langglupdalen. Moreneryggen 
refereres til som Langglupdalen M.  
 
3.2.6 Oppsummering og regional tolking 
Den østlige delen av Rondane har flere spor av lokalglasiasjon hvor de mest tydelige 
er Høgbotn M2. En rekonstruksjon av botnbreen basert på morenen er gjort i 
appendiks 3. Det finnes også rester av lokalglasiasjon foran Vidjedalsbotn og 
Midtbotn, men disse bærer preg av glasifluvial erosjon. Det er foreslått at Midtbotn M 
er avsatt av en polytermal bre (Aas, 1997). Midtbotn har store akkumulasjoner av 
morenemateriale, men er samtidig preget av erosjon fra smeltevann. Dette tyder på at 
Midtbotn M ble dannet før det siste dekket av innlandis lå i Rondane. Høgbotn M2 
skiller seg ut fra morenene i Midtbotn og Vidjedalsbotn ved at de for en stor grad er 
sammenhengende og har ingen spor av erosjon av smeltevann. Høgbotn M3 er 
morfologisk lik Vidjedalsbotn M. Opprinnelsen til Høgbotn M1 er usikker, men 
basert på morfologien til morenen er den mest sannsynlige forklaringen at den ble 
dannet av et større breframstøt av innlandsis. Spylerennene som kan følges fra 
fjellsiden over Rondvatnet og inn mot passpunkt 1410 i Langglupdalen kan tyde på at 
Langglupdalen M er rester etter et større breframstøt som kom fra sør gjennom 
Rondvatnet.  
 
Det er talus-deriverte steinbreer i alle botnene, med unntak av Høgbotn. De ligger fra 
1440 til 1680 moh. og har mange likhetstrekk. Steinbreene i Langglupdalen skiller seg 
likevel noe ut med hensyn til morfologi. I Langglupdalen har steinbreene flere 
utviklingstrinn i form av flere generasjoner (Humlum, 1982). Dette kan være på grunn 
av at steinbreene i botnene ligger hvor det er lite helning på bakken, mens steinbreene 
i Langglupdalen ligger i hellende terrreng og har enda ikke nådd dalbunnen. Dette 
medfører at når steinbreen er tilstrekkelig langt vekk fra bakveggen og får mindre 
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talusmateriale tilført, så dannes en ”ny” steinbre lobe nærmere kilden for både 
talusmateriale og vann. 
I Rondslottbotn er det utviklet en pro-nival rygg over steinbreen, og det ligger også 
pro-nivale rygger i Høgbotn og Midtrondenbotn. Disse landformene er mindre enn 
steinbreer og er derfor vanskeligere å lokalisere, men spor av ferske blokker tyder på 
at pro-nivale rygger enten er, eller nylig har vært aktive. 
 
Tabell 3-2. Oversikt over landformer i de østlige delene av Rondane. 
Lokalitet Hoh Or Morfologi Landform/opprinnelse Status 
Vidjedalsbotn 
RG 
1550 N  Kompleks + 
kollapsstrukturer
Talus-derivert RG Fossil 
Midtrondebotn 
RG 





1666 NV Enkel rygg Pro-nival rygg Inaktiv 
Midtbotn RG1 1600 N-NV Flere rygger + 
kollapsstrukturer
Talus-derivert RG Inaktiv 
Midtbotn RG2 1620 Ø Lobe + benk 
form 
Talus-derivert RG Inaktiv?












 2 sett bueformede 
rygger (PDM?) 
Lokalglasiasjon  
Høgbotn M3 1600 N-S 2 rygger Lokalglasiasjon  
Høgbotn PNR1 1600 N Enkel rygg Pro-nival rygg Fossil 










1520 N Enkel, halvmåne 
formet rygg 
Pro-nival rygg Aktiv 
Midtronden RG 1440-
1540 












M = Morene 
PNR = Pro-nival rygg 
RG = ”Rock glacier”, steinbre 
PDM = Post Depositional Movement (bevegelse etter primær avsetning) 
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Figur 3-39 viser fordelingen av landformer i høyde over havet i den østlige delen av Rondane. 
For steinbreer og morener er det foretatt en midling av høyden med hensyn til fordeling. 
 







65 66 67 68 69 70
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3.3 De lavereliggende og sentrale delene av Rondane 
Disse områdene er samlet i en egen del fordi de har større akkumulasjoner av 
løsmasser og ligger i de lavere delene av det sentrale Rondane. 
 
“When the snout of the melting inland glacier lay in Rondvassdalen, this was the only 
outlet for melt water over a very long distance. Enormous quantities of outwash were 
carried towards Dørålen and deposited against the ice left there, which finally consisted 
only of a wasting strip in the valley bottom. Thus was formed the magnificent 
fluvioglacial landscape with drainage channels, canyons, pitted and terraced outwash, 
delta plains, ice contact slopes, and terraces in moraine material”. 
Kaare M. Strøm (1956) 
 
 
Figur 3-40. Oversiktsbilde over Dørålen og Skranglehaugane. Bergedalen mot Rondvatnet ligger 
i høyre billedkant, mens dalen nedover Dørålen går mot nordøst ut av venstre billedkant. 
3.3.1 Rondvassdalen 
Beskrivelse: Rondvassdalen ligger på nordsiden av Rondvatnet og har store 
akkumulasjoner av løsmasser. Det er flere ryggformer i form av iskontakter og 
morener, og erosjonsspor i form av spylerenner. All drenering styrt av isbreens helling 
går mot nord over Bergedalstjønna med et passpunkt på 1233 moh. Det er spor etter 
sørgående drenering ved Tjørnbotn. Det er vanskelig å slå fast mengden av 
avsetninger i Rondvassdalen, men i Langglupdalen er det inntil 15 m tykk diamikton 
flere steder. Rondvassdalen har 6 rygger som går på skrå ned fra fjellsiden mot 
dalbunnen og som består av store blokker (figur 3-41). Ryggene ligger i området fra 
UTM 420 658 til 420 670 på vestsiden av Rondvassdalen. Det er ikke mulig å 
korrelere ryggene med spor på østsiden av dalen, men det ligger en ryggform som  
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Figur 3-41. Den 
nordligste av 
iskontaktene er 
markert med grønn 
stiplet linje. 
Ryggformen går ut i 
Bergedalstjørnin. I 
øvre billedkant (rød 
pil) ser vi spylerenner 
som går nordover og 
heller samme retning 
som iskontaktene. Den 
røde stiplede linjen går 
langs det som kanskje 
er en esker. Blå stiplet 
linje viser en 
morenerygg på den 
østlige siden av 
Rondvassdalen.  
 
Figur 3-42 viser 
Bergedalstjørnin i 
forgrunnen og til 
venstre og høyre (gule 
piler) viftene som er 
bygget ut av elvene fra 
Tjørnbotn og 
Langglupdalen. Lenger 
ned i Bergedalen ligger 
det flere store 
nedskjæringer (rød pil). 
Blå pil markerer en 






Figur 3-43 viser 
området fra like sør 
for Bergedalstjørnin 
og nedover 
Bergedalen. Blå linje 
viser en 
skvalserpentin, og 
grønne piler markerer 
spylerenner som går 
langs fjellsiden mot 
Dørålen. Til venstre i 
bildet ligger 
Bergedalstjørnin.  
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består av diamikton på et flatere parti ca. 1300 moh. Den nordligste av de seks 
ryggene går inn i den søndre delen av Bergedalstjørnin og kan følges et stykke 
sørover i fjellsiden (figur 3-41).  
 
Tolking: De seks ryggene tolkes på bakgrunn av morfologi og løsmasser til å være 
iskontakter, mens ryggen på østsiden (blå markering i figur 3-41) tolkes til å være en 
morenerygg. Ryggene refereres samlet til som Bergedalen Iskontakt (Bergedalen Isk), 
og er antakelig avsatt i samme fase. Før ryggene når ned til dalbunnen fortsettes de av 
spylerenner som heller nordover, og dette betyr at vann har drenert langs iskanten 
samtidig som det har blitt avsatt materiale fra breen (figur 3-41). Håvik, (in prep.) har 
kartlagt et stort antall spylerenner som drenerer inn mot Rondvatnet fra sør opp til 
passpunkthøyden på 1233 moh. Dette viser at det har vært stor drenering over 
Rondvatnet fra sør. Dalbunnen består av morenemateriale med utlik utbredelse. 
Enkelte steder er det et tynt dekke av morene med glasifluvialt materiale under, andre 
steder ligger det større blokker på toppen av tynnere morenemateriale. 
3.3.2 Bergedalen 
Bergedalen starter nord for Bergedalstjørnin. To alluviale vifter er bygget ut fra 
elvene som kommer fra Tjørnbotn og Langglupdalen, og dekker store deler av 
dalbunnen (figur 3-42). Elven fra Langglupdalen har skjært seg ned i store tykkelser 
av morene (10-15 m) og fast fjell, og har avsatt en stor vifte nede i Bergedalen. Det er 
et tykt dekke av morene øverst i Bergedalen, men tykkelsen varierer nedover 
Bergedalen. Et stort gjel opptil 30 m dypt og 150 m bredt er dannet i fast fjell fra 
UTM 415 688. Gjelet fortsetter til utgangen av Bergedalen vest for Skranglehaugane. 
Det er gravd ut fire mindre gjel som fortsetter inn mot den store nedskjæringen nord 
fra Bergedalstjørnin.  
 
Beskrivelse: Langs stien som går på østsiden av Bergedalen (UTM 418 684, 1220 
moh.), er det store blokker som ligger i en bue mot elven. All finmasse som sand og 
grus er vasket ut, og på den vestlige siden av dalen er det en mulig iskontaktskråning 
som har samme høyde og orientering som moreneryggen (figur 3-42).  
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Tolking: Formen og lokaliseringen tyder på at dette er rester av en morenerygg. 
Moreneryggen er sterkt utvasket, men uten at de store blokkene på opptil 8 m3 har 
blitt fjernet. Moreneryggen refereres til som Bergedalen morene (Bergedalen M).  
 
Høyere oppe i fjellsiden faller spylerenner kraftig (<2º) ned mot dalbunnen (figur 3-
43). Langs siden av gjelet som er dannet i Bergedalen, er det løsmasser med lite 
finmateriale. I noen områder er det mye fast fjell, og dette tyder på at 
morenematerialet er vasket vekk slik at kun større blokker og fast fjell ligger igjen. 
 
Beskrivelse: På østsiden av Bergedalsbekken (UTM 415 712, 1200 moh.) (figur 3-
45), er de første terrasseflatene. Disse har et dekke av grovt, kantrundet materiale fra 
stein til blokk, og terrasseflatene er forholdsvis plane med en helning mot nord på 
omkring 1°. Materialet er sterkt forvitret (figur 3-47). Terrassene fortsetter i stadig 
lavere nivå mot Skranglehaugane og Bergedalsbekken. Her ligger de første 
forsenkningene i terrasseflatene som er typisk for Skranglehaugane (Gjessing, 1978). 
Forsenkningene varierer mellom 0,5 m til 30 m i dybde, og er runde eller avlange i 
form. På den østlige siden ved utgangen av Bergedalen ligger det tre nedskjæringer i 
fast fjell. Disse ligger i høyder opp til 1300 moh. og har flere godt uviklede 
jettegryter. 
 
Tolking: Terrasseflatene foreslås å være dannet ved at materiale har blitt bygget ut 
mot et vann-nivå eller erosjonsbasis. Erosjonsbasis har vært bestemt av distale 
passpunkt som har drenert vannet langs iskanten nordover (appendiks 5). Det foreslås 
at forsenkningene er dødisgroper, dannet ved at isrester har blitt dekket av materiale 
for siden å smelte ut og danne forsenkninger.  
 
Beskrivelse: På vestsiden av Bergedalen og området innover mot Smedkinnin 
(inngangen til Smedbotn) og videre innover mot Ragnhildstad, er det et tynt 
morenedekke opp til 1200 moh. Dette skiller seg ut fra terreng høyere opp hvor 
morenedekket er mektigere i dette området. I et snitt (UTM 385 700, 1120 moh.) ved 
Smedkinnin dekker et diamikton sortert materiale opp til sand størrelse (figur 3-44). 
Under dette nivået dominerer erosjonsterrasser dekket av grovt glasifluvialt materiale.  
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Figur 3-44 viser skisse av snitt ved en bekk 
distalt for Storflyi (UTM 385 700, 1120 moh.). 
Ablasjonsmorene ligger over lagdelt 
glasifluvialt materiale. 
 
Tolking: Diamiktonet består av enkelte 
større blokker og noe mindre materiale, 
mens det observerte finmaterialet under 
har ca. 2,5 m tykkelse. Diamiktonet 
tolkes til å være ablasjonsmorene, og 
skillet mellom dette dekket og et tykkere 
morenedekke kommer tydelig fram i 
terrenget på den sørlige siden av Dørålen 
(figur 3-46), og også på den nordlige siden. Det foreslås at det glasifluviale materialet 
er avsatt i samme fase som avsetningene på terrassehøyde 1080 moh. (neste kapittel). 
 
Beskrivelse: Deltaet ved Storflyi ligger mellom 1100-1120 moh. (UTM 399 712) og 
er høyest i midt på deltaet. I fronten av deltaet varierer høyden kun med 6-8 m i over 
1 km. Høyden varierer fra 1105 i fronten av deltaet til 1120 moh. ved munningen av 
Bergedalen. Overflaten av deltaet er dekket av rundet- og kantrundet materiale, og av 
kanaler opp til 3 m dype. Materialet er sterkt forvitret og ligger spaltet in situ (figur 3-
47). Mens Skranglehaugane på østsiden av elven har mange dødisgroper, finnes det på 
deltaet kun en stor dødisgrop (UTM 406 717, 1110 moh.). 
 
Tolking: Dekket på deltaet er antakelig gamle elvekanaler med levèer på siden, og 
tolkes til å være et sandurdekke. Fra deltaet og østover mot Bergedalsbekken, er det 
fire-fem generasjoner av elvenedskjæringer i ulike nivå. De laveste finnes på begge 
sidene av elven, mens de høyereliggende ligger på vestsiden av elven. Dreneringsspor 
kan finnes igjen på begge sidene av dødisgropen, noe som tyder på at dannelsen av 
sandurdekket har skjedd mens isen fortsatt lå i sedimentene.  
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Figur 3-45. Bildet 
viser utgangen av 
gjelet som går ned 




(røde piler) og den 
øverste flaten 
ligger på omkring 










Figur 3-46. Bildet er 
tatt fra Ragnhildsstad 
mot Smedkinnin, og 
viser hvordan skillet 
mellom tynn og tykk 
morene kommer frem 
omtrent midt i bildet 
(ovenfor og nedenfor 
den stiplede linjen). 
Under linjen ligger 
morene over 
glasifluvialt materialt. 
Lengst ned mot elven 
ligger erosjonsflater 




Figur 3-47. Forvitret 
stein i toppen av 
delta (UTM 407 720, 
1110 moh.). Legg 
merke til de mindre 
steinene som har 
forvitret løs fra 
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Beskrivelse: Under 10-15 m med sandur, ligger det finere, lagdelt materiale fra sand 
til silt med enkelte ”drop steiner” (appendiks 7). Det fine materialet er funnet opp til 
1092 moh. og er lagdelt.  
 
Tolking: Materialet er sannsynligvis avsatt i en bredemt sjø før sanduren ble avsatt. 
Finsanden tilsier at det var lavenergi forhold under sedimentasjonen, og disse 
bresjøsedimentene kan antakelig korreleres til å være dannet samtidig med lignende 
sedimenter lenger ned i Dørålen (appendiks 6). 
3.3.3 Skranglehaugane 
 
Figur 3-48. Bildet er tatt fra Småhaugane (1858 moh.) og viser deltaet som er bygd ut fra 
Bergedalen. I venstre del av bildet ligger Skranglehaugane (blå pil). Legg merke til de lyse 
partiene som representerer fine sedimenter i fronten av deltaet (røde piler) og dreneringssporene 
i det grove glasifluviale dekket (gul pil). Orange pil viser den høyeste terrassen på 1200 moh.  
 
Beskrivelse: Dette er et karakteristisk område som ofte brukes i lærebøker som et 
typisk dødislandskap (figur 3-49) (Gjessing, 1978, s. 106). Området har et kaotisk 
preg med store dødisgroper og dekker et område på ca. 1,5 km2. Noen av 
dødisgropene har vann i bunnen, uten verken innløp eller utløp. I en undersøkt 
dødisgrop lå det først mindre kantede steiner, deretter 50 cm med finsand og til slutt 
større rundede steiner.  
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(stiplet linje) med 
Dørålseter i nedre 
venstre billedkant 
(rød pil), Smedbotn i 
øvre høyre 
billedkant (grønn 
pil) og Digerronden i 
øvre, venstre 
billedkant. Legg 
merke til forskjellen 
i morfologi på 
terassenivå 1080 
nede til venstre (blå 
pil), og terrenget mot 
høyre i bildet.  
 
Figur 3-50. Flyttblokk 
som ligger på toppen 
av forvitret sandur i 
Skranglehaugane. Det 
finere materialet 
mellom steinene er 
flyvesand. UTM 421 
732, 1112 moh. Den 1 
m høye blå sekken 








Figur 3-51. Bildet 
viser store blokker 
på toppen og sidene 
av dødisgroper i 
Skranglehaugane 
(UTM 418 722, 1165 
moh.). Disse 
blokkene ligger ikke 
over sandur, og 
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Tolking: De mindre steinene på toppen er sannsynlig forvitret stein som har rast/blåst 
ned fra sidene til dødisgropen, mens den fine sanden er fraktet av vind. Materialet i 
bunnen er grovt glasifluvialt materiale som har blitt avsatt mens isen fortsatt lå inne i 
sedimentene. De store dødisgropene finnes på et avgrenset høydeintervall fra 1100 
moh. til 1200 moh. Området avgrenses av elver i vest, nord og øst, og mot nord er det 
en skarp overgang fra morenemateriale til glasifluvialt materiale. Forekomster av 
flyvesand ligger flere steder, særlig på nord- og østlig vendte skråninger. 
 
Beskrivelse: Enkelt funn av store kantede blokker (figur 3-50) og et område dekket 
av store kantede blokker (figur 3-51) ligger i et begrenset område i Skranglehaugane. 
Disse bærer ikke preg av å være fraktet fluvialt eller glasifluvialt, og det foreslås at 
dette er flyttblokker og ablasjonsmorene. Flyttblokker kan finnes igjen flere steder på 
høyereliggende områder med dødisgroper, men det er ikke funnet noen på de større 
terrasseflatene.  
 
Tolking: Ablasjonsmorenen eller flyttblokkene i Skranglehaugane må være avsatt 
etter at sanduren ble dannet, men mangel på sikre funn av flyttblokker på deltaflaten 
gjør det umulig å si om hele sanduren ble bygget ut i samme fase.  
 
Dannelsen av Skranglehaugane; beskrivelse og tolking 
Figur 3-52 viser en modell for antatt dannelse av avsetningene i Skranglehaugane og 
Dørålen. Her presenteres tre breepisoder som mest sannsynlig, men som det kommer 
fram i diskusjonen i kapittel 4 kan dannelsen av sanduren også forklares med to 
breepisoder.  
 
Fase 1 viser en periode hvor innlandsisen dekker Rondane opp til en ukjent høyde. 
Morenemateriale avsettes og ryggene som ligger nedover Dørålen kan stamme fra 
denne fasen. Isoverflaten er antakelig høyest i sør og øst, noe som medfører at 
smeltevannsdreneringen går nordover. Temperaturregimet i breen er antakelig 
temperert i Dørålen. I fase 2 smelter isen ned og en bredemt sjø dannes i Dørålen. Det 
er usikkert hvor langt ned dalen sjøen går, men antakelig senkes vann nivået i sjøen 
flere ganger. Glasilakustrine sedimenter avsettes i store deler av Dørålen opp til 1120 
moh. (kanskje opp til 1200 moh.), og enkelte isfjell i sjøen avsetter større steiner i de 
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glasilakustrine sedimentene (appendiks 7). En del is blir også begravet av de sandige 
sedimentene, og hindres i å smelte når bresjøen forsvinner. Mesteparten av 
sedimentene som avsettes består av sand til silt, og betyr antakelig at vanntilførselen 
fra Rondvassdalen er begrenset. Dette kan tyde på at isen sør for Rondvatnet har 
smeltet ned under passpunkt 1233 (appendiks 4), slik at smeltevannet blir styrt 
utenom det sentrale Rondane. Store tykkelser av glasilakustrint materiale betyr 
antakelig at avsettningen skjer over en lengre periode med kontinuerlig 
sedimentasjon. I Fase 3 er isen smeltet ned og har etterlatt et landskap med store 
mengder glasilakustrint materiale som dekker området sentralt i Dørålen. Dødisen 
oppbevares inntakt i de glasilakustrine sediementene og antyder at klimaet er stabilt 
kaldt med permafrost. Smeltevann fra snø og regn har gjort at elven har begynt å 
skjære seg ned i de glasilakustrine sedimentene, men uten å gi større morfologiske 
endringer. I fase 4 dekker en kald basert bre de glasilakustrine sedimentene uten å 
erodere. Den vertikale høyden på denne isen er ikke kjent, men antakelig er den 
mindre enn i fase 1. Lite morenemateriale avsettes på toppen av de glasilakustrine 
sedimentene. I fase 5 smelter isen ned og danner en ny bresjø i Dørålen, samtidig som 
en bretunge ligger i Bergedalen (Bergedalen M) og sender ut store mengder 
smeltevann og glasifluvialt materiale. Vannet eroderer kraftig i de glasilakustrine 
sedimentene og dekkes av glasifluvialt materiale i form av en sandur. Breen (og 
bresjøen) i Dørålen bestemmer nå erosjonsbasis og høydenivåene til sanduren 
(terrassene). Smeltevannet dirigeres nordover mot passpunkt som ligger et stykke 
unna (appendiks 4 og 5). Resultatet blir at terrasser med et dekke av sandur, og en 
kjerne av glasilakustrint materiale dannes suksessivt i lavere nivå nedover Dørålen 
etterhvert som breen smelter tilbake. I Fase 6 dekker en (lav) kald bre Dørålen. Breen 
avsetter enkelte flyttblokker på toppen av sanduren, men det er små mengder 
morenemateriale i isen. Isen smelter ned og vannet eroderer i terrassene og frakter 
glasilakustrint- og glasifluvialt materiale nedover Dørålen (mot Grimsmoen). Klimaet 
i denne fasen er antakelig også preget av stabile forhold med en gradvis deglasiasjon. 
Dødisen inne i de glasilakustrine sedimentene overlever antakelig denne fasen også. 
Fase 7 representerer dagens situasjon hvor dødisen har smeltet og etterlatt 
dødisgroper, mens vinden bearbeider og frakter sand fra de glasilakustrine 
sedimentene og lager sanddyner i lesider.  
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Figur 3-52. Oversikten viser tre brefaser som har gitt glasilakustrine avsetninger, nedskjæringer 
og sandur utbygging, og avsatt flyttblokker over sanduren i Dørålen. Moreneryggene som er 
funnet under de glasilakustrine sedimentene ved snittet ved terrasse 1080 er representert ved de 
tre grønne ”moreneryggene”. 
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Terrasse på 1080 moh. og hovedsnitt 
Beskrivelse: Nivået til terrasseflaten på 1080 moh. kan finnes igjen på begge sider av 
Dørålen. På den nordlige siden av dalen ligger Øvre Dørålseter på dette nivået. Det 
ble avdekket et snitt som allerede lå eksponert grunnet av erosjon fra Vidjedalsbekken 
ved UTM 423 728. Overflaten av terrassen er dekket av fin sand og kantrundede 
blokker. Store kantrundede blokker i sandig matrix utgjør de øverste 3 m av snittet (8 
m er dekket av sekundære avsettninger), mens det lenger ned i snittet er lagdelt sand 
og silt (figur 3-57) (appendiks 6). Den 10 m tykke lagpakken av glasilakustrine 
sedimenter viser ingen spor av deformasjon eller glasitektonisk påvirkning. Det ble 
sendt inn to prøver til OSL datering fra selve snittet (figur 3-56), og en fra 
flyvesanden som dekker deler av terrassen. Resultatene er presentert i tabell 3-3. 
Snittet har mange sekvenser med sortering hvor enkelte leir/silt lag er ned til 2 mm 
tykke. Rygger som går inn under de glasilakustrine sedimentene like ved snittet.  
 
Tolking: På bakgrunn av funn av gamle dreneringsspor på overflaten av terrassen 
tolkes de kantrundede blokkene til å være sandur. Sanden og silten må være avsatt 
under rolige avsetningsforhold med lavenergi forhold og tolkes til å være 
glasilakustrine sedimenter. ”OSL-1 Dør” ble tatt nederst i snittet på 1060 moh., mens 
”OSL-2 Dør” ble tatt i overgangen mellom glasilakustrint og sandur på 1069 moh. 
Lagpakken bestående av sand og silt er lagdelt og kan representere årsvariasjoner i 
sedimentasjonen, selv om det ikke kan kalles varving. Oppbyggingen av sedimentene 
har antakelig tatt lang tid og det er ikke funnet spor av subaeril eksponering selv om 
grovere sekvenser tidlig i avsetningsfasen antakelig har erodert noe. Avsetningene er 
ikke avbrutt av lag med grovere sedimenter og regnes å vise en kontinuerlig 
nedsmeltingssekvens. Ryggene som går under de glasilakustrine sedimentene er 
morenerygger som må ha blitt avsatt i en temperert brefase før de glasilakustrine 
sedimentene ble avsatt. 
Tabell 3-3. OSL dateringene fra terrasse 1080 ved Dørålen.  
Lab nummer Alder, ka BP Dose (Gy) (n) Dose, rate (Gy/ka) w.c.% 
013505 OSL-1 Dør 70 ± 13 157 ± 28 30 2.25 ± 0.10 38 
013506 OSL-2 Dør 66 ± 4 142 ± 5 33 2.15 ± 0.09 40 
013507 OSL-3 Dør 2.7 ± 0.2 5.3 ± 0.4 36 1.95 ± 0.09 32 
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Beskrivelse: Glasilakustrine sedimenter ble også funnet i to andre snitt på 1092 moh. 
under sandur (UTM 423 731 og UTM 405 720), og på 1120 moh. under et tynt 
morenedekke (figur 3-44). I snittet ved UTM 405 720 ble det også funnet en 
droppstein blant de glasilakustrine sedimentene (appendiks 7). 1120 moh. er det 
høyeste funnet av glasilakustrine sedimenter i Dørålen.  
 
Tolking: Det antas at alle de glasilakustrine sedimentene er dannet under samme fase 
i og med at de finnes på rundt det samme nivået. Funn av glasilakustrine sedimenter 
mellom 1060 og 1120 moh. tilsier likevel at utbredelsen av bresjøen har vært stor. Det 
antas at forskjellen mellom lokaliteter med et dekke av sandur og et dekke av morene 
er sentral i den videre diskusjonen om dannelsen av Skranglehaugane og de store 
akkumulasjonene av materiale i Dørålen. 
 
Terrasse på 1105 moh. ved Skranglehaugane 
Beskrivelse: Fra terrassenivået på 1080 moh. og opp til neste terrassenivå på 1102 
moh. er det en bratt helning på 35˚. Hele siden av terrassen er dekket av flyvesand, 
men under dette dekket er det sandur materiale. Det ble tatt en prøve av flyvesanden 
som ble datert med OSL metoden (tabell 3-3), og en prøve med makrofossil fra det 
samme snittet som ble radiokarbondatert. Toppen av terrassen er dekket av sandur, og 
med flere dødisgroper. Høyden på nivået 
varierer fra 1102 til 1112 moh. 500 m mot 
sørvest blir terrenget mer kaotisk med flere 
dødisgroper uten markerte nivåer. Ned mot 
elven Døråi i nordvest (UTM 418 729, 1106 
moh.) er helningsvinkelen 39°. På 1105 moh. 
nivået er det en enkelt blokk (UTM 421 732, 
1112 moh.) som er kantet og dekket av lav, og 
som ligger på toppen av sanduren (figur 3-50).  
Figur 3-53. Enkel skisse fra snitt i eolisk sand ved 
UTM 424 735, 1080 moh. Sedimentene er stort sett 
homogene med enkelte lag av forkullede 
makrofossiler. Samsvaret mellom 
radiokarbondateringen og OSL dateringen, tyder på 
at resultatene er gode. 
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Figur 3-54. Bilde A viser hovedsnitt på terrasse 1080. Forfatter som skala og som peker på stedet 









Figur 3-55 viser ”waterescape” 
strukturer på 14 m. Pålassing av 
større mengder sand har ført til at 
vann har blitt presset ut av mer 










Figur 3-56 viser forfatter med den 
ene OSL dateringen fra snittet. 
A B 
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Tolking: Den store vinkelen fra 1080 terrassen til 1105 terrassen tyder på at dette er 
erosjonsformer og ikke primære avsetningsformer. Funnene av bresjøsedimenter med 
sandurdekke på toppen støtter denne forklaringen. Gamle dreneringsspor på 1105 
terrassen viser at det skjedde en sandur utbygging som bare delvis fjernet det 
glasilakustrine materialet. Flyttblokken som ligger over sanduren må ha blitt avsatt i 
en annen og senere brefase (fase 7).  
3.3.4 Dørålseter  
Beskrivelse: Dørålseter (figur 3-57) ligger på den nordvestlige siden av dalen, og her 
er det også flere terrassenivåer. På terrassehøyde 1090 moh. like sør for Dørålseter 
(figur 3-57), finnes to mindre dødisgroper og ellers det samme dekket av sterkt 
forvitret sandur materiale som på den østlige delen av Dørålen. Finere glasifluvialt 
materiale ligger i en rygg like ved Dørålseter (UTM 493 244, 1080 moh.). Ryggen er 
brukt som uttak av sand for Øvre Dørålseter Turisthytte, og består av lagdelt sand og 
grus som heller mot NØ. Snittet er 4 m høyt og sorteringen er god i alle lagene, men 
toppen har et dekke av et diamikton med enkelte store blokker.  
 
Tolking: Diamiktonet i ryggen ved Dørålseter er tolket til å være ablasjonsmorene, 
men det er noe usikkert hva opprinnelsen til ryggen er. Det er mulig at ryggen er en 
erosjonsrest av en terrasse, men skrålagene kommer fra nord og tyder på at vann har 
drenert fra Dørålglupen og avsatt sand i en bredemt sjø.  
 




(orange piler) og 
spylerenner (blå 
piler) høyere oppe 
i siden. Grønn pil 
viser de finere 
glasifluviale 
sedimentene som 
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Beskrivelse: Ovenfor Dørålseter ligger det jevnt med spylerenner som alle heller mot 
nordøst (nedover dalen). Utpregede nivåer med store utflatinger overfor Dørålseter er 
1260 moh. og 1360 moh. Terrassene ved Dørålseter har høyder som korrelerer med 
terrassenivåene på den andre siden av dalen når en regner med en gradient på 1º, og 
foreslås å være dannet samtidig gjennom erosjon i glasilakustrine sedimenter med 
vann nivåer styrt av passpunkt.  
 
Tolking: Terrassen på 1090 moh. korrelerer antakelig med 1105 nivået på den andre 
siden av Dørålen, mens terrassen på 1070 moh. korrelerer med 1080 nivået. Det antas 
på bakgrunn av dette at også terrassene på den nordlige siden av Dørålen har en 
kjerne av glasilakustrint materiale, noe som også delvis bekreftes med de store 
mengdene sand som ligger i området ved Dørålseter (figur 3-57). 
 
Beskrivelse: En østlig orientert botn ovenfor Dørålseter har hauger av diamikton som 
er orientert i en halvmåneform fra nord til sør. Ryggene ligger i hele botnbredden og 
demmer opp et lite vann som ligger innerst i botnen. Ryggene er uklare og virker å 
være modifisert.  
 
Tolking: Ut fra morfologien foreslås det at diamiktonet er rester av lokalglasiasjon i 
form av en enkel rygg. Ryggene virker å være modifisert som sannsynlig er gjort av 
spylerenner. Det vil si at lokalglasiasjonen var aktiv før siste innlandsdekke lå over 








Figur 3-58 viser to 
nivasjonsgroper på 
1300 moh. like over 
Dørålseter. (UTM 
413 746). Bak til 
høyre ligger botnen 
med store hauger av 
diamikton. 
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3.3.5 Neverbukollen, Neverbudalen og Storelgvasshøe 
Neverbukollen (1345 moh.) er det høyeste punktet i dette området, og terrenget heller 
jevnt nedover mot 1011 moh. ved Døråltjørnin. Store mengder smeltevann er styrt 
mot Neverbudalen idet isoverflaten var under det lokale passpunktet ved 
Neverbutjønne (1300 moh.). Ved munningen av Neverbudalen har det blitt avsatt 
store mengder glasifluvialt materiale og terrasser.  
 
Neverbukollen 
Beskrivelse: Området er for det meste dekket av usortert diamikton, og med mange 
forekomster av polygonmark i de høyeste områdene. Diameteren på polygonene som 
ligger i Neverbutjønne (UTM 444 719, 1305 moh.) (denne er uttørket store deler av 
året) er på 1 m. Den indre sirkelen består av grus og siltig materiale, mens den ytre 
ringen består av store kantede flate steiner. Polygonene er uten vegetasjon og det er 
antakelig på grunn av at de er dekket av vann i lange perioder om våren og sommeren. 
Øst for Neverbukollen ligger noen store steinpolygoner med en diameter på 4 m. Den 
ytre ringen består av store blokker, mens den indre delen er av fint materiale. Like ved 
denne lokaliteten ligger den største flyttblokken lokalisert i Rondane (figur 3-59). 
Neverbukollen er dekket av spylerenner som heller mot nordøst. Mellom 
Neverbukollen og Neverbuhøi er det et område som har mindre morenemateriale og 
som bærer preg av stor smeltevannsdrenering. Ved Neverbutjønne er det et lokalt 
passpunkt for drenering fra øst og sørøst som ligger på 1300 moh. Idet isen smelter 
ned under 1300 moh., går dreneringen fra øst og sørøst ned Neverbudalen i stedet for 
å gå mot Skranglehaugen.  
 
Tolking: Diamiktonet som ligger i mesteparten av dette området varierer i tykkelse, 
og det antas at dette er morenedekke. Ved Neverbukollen er det mange spylerenner 
som alle drenerer mot nordøst, mens en som er funnet ved Neverbuhøi har drenert 
over et lokalt passpunkt mot vest (mot Skranglehaugane).  
 
Neverbudalen 
Beskrivelse: Neverbubekken (figur 3-61) går mellom Store Elgvasshø og 
Neverbukollen og drenerer et større område inkludert vann 1229 og Midtbotn. En v-
formet elvedal går gjennom Neverbudalen og har skjært seg gjennom flere terrasser. 
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Ved munningen av Neverbudalen er det bygd ut et delta. To tydelige nivåer på 1070 
og 1040 moh. er vist i figur 3-60. Gradienten på terrassene er over 2º, og det er en 
større helning enn terrassene ved Skranglehaugane. Terrassene ved Neverbudalen 
ligger 15-20 m lavere lengst mot Døråltjørnin enn ved utgangen av Neverbudalen. 
Vann 1229 representerer et lokalt passpunkt for vann som har drenert fra øst. Mange 
spylerenner går langs vestsiden av Storelgvasshøe og ned mot Neverbudalen. 
Blokkhavsgrensen på Storelgvasshøe ligger mellom 1420 og 1500 moh.  
 
Tolking: Det er sannsynlig at Neverbudalen på et tidlig tidspunkt fikk stor drenering 
av smeltevann (idet isen smeltet under 1300 moh. ved Neverbutjønne), og det vises 
ved store akkumulasjoner av glasifluvialt materiale opp til over 1100 moh.. Det er 
ikke avdekket snitt som påviser glasilakustrint materiale i terrassene i Neverbudalen, 
men toppdekket består i likhet med terrassene ved Dørålseter av sandur. Det kan ikke 
utelukkes at samme hendelsesforløp som er skissert for Skranglehaugane (figur 3-52), 
også har skjedd i Neverbudalen. Gamle dreneringsspor på terrasseflatene i 
Neverbudalen tyder på at dreneringen er styrt over passpunkt 1011 moh. ved 
Døråltjørnin i en periode før passpunktet ved Langtjønne har blitt aktivisert. 
 
Beskrivelse: I Dørålen ligger det flere transverse rygger bestående av diamikton, men 
hvor det kan se ut som om det har vært drenering mellom noen av formene (figur 3-
60). Mange av ryggene har derimot en klar ryggform og det er ikke funnet spor som 
tyder på at materiale er spylt vekk mellom ryggene. Dette tyder på ryggene er 
primæravsetninger.  
 
Tolking: Ryggene kan være erosjonsrester av tykk morene, men det anses som 
mindre sannsynlig at drenering har spylt vekk store mengder morenemateriale med 
store blokker. Ryggen som går under de glasilakustrine sediementene ved terrasse 
1080 er imidlertid så tydelig at det anses som trolig at det er morenerygger. Dermed 
regnes det som sannsynlig at ryggene i Dørålen er morenerygger med en subglasial 
opprinnelse. Ryggene (<13 stykker) er flere hundre meter lange og titalls meter brede 
og dette kan tyde på at de er dannet av en temperert bre. Ut fra dateringene i tabell 3-3 
er ryggene da eldre enn 70 ka BP. Moreneryggene kalles Dørålen Morene (M) videre 
i oppgaven.   
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Figur 3-59. 
Flyttblokk på 
3x7x8 m ved 
Neverbukollen 
(UTM 453 723, 
1268 moh.) 









Figur 3-60. Bildet er 
av munningen av 
Neverbudalen. To 
tydelige deltanivå på 
1040 og 1070 moh. er 
synlige (røde piler). 
Blå piler viser 
morenerygger som går 










Figur 3-61. Bildet 





pil) og passpunkt 
1011 (mørk pil) 
mot Haverdalen. 




i nederste del av 
bildet (gul pil). 
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3.3.6 Døråltjørnin og passpunkt 1011 
Beskrivelse: Døråltjørnin består av flere små vann med et større antall rygger som 
ligger vest/øst orientert. Ryggene er langstrakte og består av diamikton. Ryggene er 
kartlagt som morenerygger av Sollid & Carlson, (1979). Ryggene ligger videre sør for 
Elgvasshøi. Ellers domineres området av myr og glasifluvialt materiale (Ibid). 
Døråltjørnin er et passpunkt (1011 moh.) for drenering mot Haverdalen. Ved 
Ellankollen (UTM 439 759) som ligger helt til venstre i figur 3-61, ligger et stort gjel 
på 1100 moh. Aas, (1997) mener at denne har blitt dannet ved drenering av en 
bredemt sjø lenger oppe i Dørålen. 
 
Tolking: Ryggene av diamikton antas å være morenerygger dannet subglasialt av en 
temperert bresåle og refereres til som Døråltjørnin morene (M). Det kantrundede 
materialet blir på bakgrunn av dreneringssporene i overflaten tolket til å være av 
glasifluvial opprinnelse. Gjelet ved Ellankollen kan ha vært et aktivt passpunkt for 
dannelsen av terrassene som ligger på rundt 1100 moh. ved Dørålseter, men det er 
mulig at smeltevannet også kan ha vært ledet mot fjernere passpunkt (appendiks 5). 
Bøe, (2002) hevder at Haverdalsmunnen er en morenerygg som har kommet fra øst og 
stanset ved inngangen til Haverdalen. Moreneryggene ved Døråltjørnin kan være 
rester fra samme breframstøt, som av Bøe (ibid.) er foreslått å være fra Midt-
Weichsel. 
3.3.7 Veslekringla, Langtjønne og passpunkt 890 
Beskrivelse: Området fra Dørålstjørnin og ned til Langtjønne (figur 3-63) har spor 
etter kraftig drenering. Sporene går videre mot Svartdalsbekken (nordover) fra 
Langtjønne. I Langtjønne (UTM 485 788, 890 moh.) er det tatt opp 2 kjerner fra 
bunnsedimentene, som det er gjort glødetapsanalyser (LOI) på, og i tillegg er det 
sendt inn 4 prøver til radiokarbondatering (tabell 3-4). Resultatene er presentert i 
appendiks 8. Langtjønne er demmet opp av flere rygger bestående av et diamikton. 
Materialet er rundet med en sandig matrix. Dreneringsspor i kantrundet materiale går 
nordvest fra Langtjønne mot Svartdalsbekken (Bøe, 2002).  
 
Tolking: Løsmassene ved Langtjønne er tidligere kartlagt av Sollid & Carlson (1979) 
som glasifluvialt materiale. Funn av diamikton i et snitt like ved veien ved Langtjønne 
kan tyde på at ryggene i stedet er morenifisert glasifluvialt materiale. Bøe, (2002) har  
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Figur 3-62. Bildet er 
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lokalisert bresjøsedimenter ved Svartdalsbekken like nord for Langtjønne som er 
datert å være fra Sein-Weichsel, og viser at området er isfritt fra omkring 18 ka BP. 
Dette og dreneringssporene tyder på at vann har blitt ledet mot Haverdalen ved at en 
bre har ligget over Langtjønne og dermed hindret vannet i å drenere mot øst. De eldste 
dateringene fra Langtjønne er fra omkring 9000 kal. BP, og representerer antakelig 
tidspunktet når vann ikke lenger drenerer gjennom bunnen av vannet og sedimenter 
begynner å akkumuleres (tabell 3-4). Dateringer av furutrær funnet i myrer i 
Haverdalen og Illmanndalen gir noe eldre resultater (Barth et al., 1980; Barth, 1996), 
og viser at vegetasjonen antakelig var etablert en god stund før de eldste dateringene 
fra Langtjønne.  
 
Tabell 3-4. Radiokarbondateringer fra Langtjønne og terrasse 1080 (Tua-3588). 
Lab. 
referanse 







T-15373A Bulk 120-122,5 -33.7 5760±130 6803-6294 0,985 
Tua-3262 Makro 115-116 -26.6 5515±70 6413-6173 0,959 
T-15374A Bulk 176-177,5 -32.0 7915±135 9033-8413 0,973 
Tua-3263 Makro 177 -28.8 7895±70 8995-8585 0,968 
Tua-3588 Eolisk, makro -18.2 1305±40 1300-1169 0,989 
3.3.8 Oppsummering og regional tolking 
Området er preget av store mengder løsmasser og færre periglasiale og glasiale 
landformer. Moreneryggene ved Døråltjørnin og oppover Dørålen er resultat av 
innlandsisdekker som har sin opprinnelse utenfor Rondane. Ved Bergedalstjørnin er 
iskontakter og Bergedalen M muligens dannet i samme periode av et breframstøt som 
kom over Rondvatnet. Det er usikkert hvor langt nedover dette breframstøtet gikk, 
men det er mulig at Bergedalen M markerer en stopp under en tilbakesmeltingsfase. 
Det er mulig at Langglupdalen M (kapittel 3.2.5) hører sammen i samme fase som 
Bergedalen M, men siden den førstnevnte har avsatt morenerygger som ligger mye 
høyere har antakelig også breen gått lenger nedover Bergedalen. Dørålseter M er den 
eneste lokaliteten som er dannet av lokalglasiasjon. Lokalglasiasjonen bærer preg av 
erosjon av spylerenner og er dermed dannet etter den siste innlandsisen dekket 
området.  
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I området rundt Skranglehaugane ligger store mengder glasilakustrint materiale som 
er avsatt i en nedsmeltingsfase rundt 65 ka BP. På toppen av disse sedimentene ligger 
det sandur som har gitt erosjon av de glasilakustrine sedimentene. Det er usikkert om 
sanduren er dannet i samme nedsmeltingsfase eller om den er resultat av 
nedsmeltingen av en yngre brefase (figur 3-52). På sanduren er det funnet en 
flyttblokk som stammer fra den yngste brefasen. Ved å korrelere disse funnene mot 
glasiasjonskurven til Mangerud, (1991), regnes modellen som er vist (figur 3-52) som 
mest sannsynlig. 
 
Ved Svartdalsbekken har Bøe, (in prep.) sine dateringer vist omkring 19 ka BP. Alt i 
alt kan dette tyde på at det har vært en (ganske) kontinuerlig nedsmelting som har 
foregått gjennom Sein-Weichsel.  
 
Tabell 3-5. Oversikt over landformer og løsmasser i de lavere og sentrale delene av Rondane. 
Lokalitet Hoh Or Morfologi Landform/Opprinnelse 
Bergedalen Isk 1260 SØ/NV 6 rygger Iskontakt 
Bergedalen M 1220 Ø/V Utvasket rygg Innlandis? 
Dørålseter M 1235 Ø Enkel rygg Lokalglasiasjon 
Dørålen M 1060 NV/SØ 14+ rygger Innlandis 
Døråltjørnin 1020 Ø/V 20+rygger Innlandsis 
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Figur 3-65. Oversikt over løsmasser og landformer fordelt i høyde over havet. På x aksen er de 
sørligste løsmasser og landformer referert først og de nordligste til slutt.
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4 Diskusjon 
Dette kapittelet oppsummerer geomorfologien i feltområdet. Videre ses dette i 
sammenheng med et kronologisk rammeverk for glasiasjonshistorien i 
Fennoskandinavia (figur 4-2) og resultater fra nærliggende lokaliteter gjennom andre 
arbeider. Dateringene fra glasifluviale avsetninger i Rondane vil diskuteres opp mot 
en relativ kronologi for dannelsen av andre landformer, og kapittelet avsluttes med en 
foreslått glasiasjonshistorie for det sentrale Rondane.  
4.1 Oppsummering av landformer i Rondane 
Som oppsummeringene i kapittel 3.1, 3.2 og 3.3 viser, er det store ulikheter i 
landformtyper og fordeling av løsmasser mellom de høyereliggende og sentrale 
delene av Rondane. I figur 4-1 er dette uttrykt som en fordeling av landformer og 
løsmasser i høyde over havet fra sør mot nord i feltområdet. Figuren viser landformer 
dannet gjennom glasiale-, periglasiale-, glasifluviale- og fluviale prosesser.  
 
Periglasiale landformer som steinbreer og pro-nivale rygger ligger generelt høyest, 
mens rester av lokalglasiasjon finnes i et stort høydeintervall mellom 1600-1200 moh. 
Under 1500 moh. er det få pro-nivale rygger og rester av lokalglasiasjon og dette 
reflekterer antakelig at de fleste botnene og dalene ligger over denne høyden, og at 
klimaet i lange perioder har favorisert dannelse av lokalglasiasjon i denne høyden. 
Rester av større innlandsisdekker ligger i et større spekter mellom 1600-1000 moh. 
Eskere og skuringsstriper som representerer tempererte forhold ved bresålen er funnet 
rundt 1300 moh., mens morenerygger og morenedekke fra tempererte isdekker finnes 
under ca. 1500 moh. Under 1200 moh. er det store akkumulasjoner av glasifluviale- 
og glasilakustrine løsmasser. Disse løsmassene har planerte akkumulasjonsflater i 
form av terrasseflater og deltaer.  
 
Figur 4-4 viser en representativ fordeling av registrerte spylerenner med hensyn til 
høyde over havet i feltområdet. Mellom 1200-900 moh. finnes både spylerenner og 
terrasser, og dette viser at det har vært flere endringer i erosjonsbasis under dannelsen 
av landformene. 
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Figur 4-1. Fordelingen av landformer og løsmasser i meter over havet fordelt fra sør mot nord i 
feltområdet (se ellers kart i vedlegg 1 eller 3). 
Rammeverk for diskusjonen 
Det er flere begrensninger ved å bruke geomorfologisk kartlegging som grunnlag for 
en rekonstruksjon av glasiasjonshistorien i et område. Dette kommer fram i Kleman & 
Hättestrand, (1999), som baserer en rekonstruksjon av et kaldbasert isdekke på 
bakgrunn av rogen morener, men uten å vurdere om disse er dannet i løpet av en eller 
flere kalde faser (figur 2-1). Dette er et problem som også dukker opp i denne 
oppgaven. Spylerenner finnes i store deler av Rondane og representerer trolig et kaldt 
isdekke frosset fast til underlaget (kapittel 2.1). Et slikt ”kaldt” isdekke fører til at 
”gamle” landformer blir bevart fra eldre glasiasjoner samtidig som lite ”nytt” 
morenemateriale blir avsatt. Dermed er det vanskelig å vurdere om landformene som 
kartlegges er dannet i løpet av samme fase eller om de er eldre. Sollid & Sørbel, 
(1994) foreslår at temperaturregimet i isdekket under Sein-Weichsel i sør-Norge 
varierte i løpet av perioden, og at det var temperert ved bresålen i dalene mens isen 
høyere opp var kald basert. Flere ismodeller fra Sein-Weichsel (figur 1-4 og figur 1-7) 
opererer med et tykt isdekke som også hadde sin maksimale horisontale utbredelse 
under denne fasen. Glasiasjonshistorien for Weichsel er for en stor del basert på 
marine sedimenter og lokaliteter langs kysten, siden få randavsetninger er registrert og 
datert fra de indre delene av Sør-Norge. Dette har ført til at det har vært vanskeligere 
å rekonstruere isutbredelsen i disse områdene, noe som kommer frem i den østlige 
glasiasjonskurven til Mangerud, (1991). I denne oppgaven ses funnene i feltområdet i 
sammenheng med figur 1-5, og anomalier i form av flyttblokker som ligger over 
sandur og som betyr at området har spor etter flere brefaser. 
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Figur 4-2. Oversikt over 
glasiasjons-historien i 
skandinavia under Weichsel. 
Modifisert etter Mangerud, 
1991. Arnold et al. (2002) 
foreslår at isforholdene under 
Tidlig-Weichsel tilsvarte 
ismassene under Yngre Dryas, 
og stiplet linje viser derfor 
antatt isutbredelsen under 
Yngre Dryas bakover i tid. 
Data fra dette studiet viser at 
isen var smeltet vekk før Yngre 
Dryas i Rondane, men at 







Dannelsen av Skranglehaugane 
Skranglehaugane og området som ligger ved munningen av Bergedalen er et 
hovedområde for en rekonstruksjon av både den relative og absolutte kronologien i 
det sentrale Rondane. Figur 3-52 viser en modell for hvordan avsetningene og 
landformene i Skranglehaugane og Dørålen er tenkt dannet. Den viste modellen er 
den ene av to mulige forklaringer og innebærer tre isfaser (figur 3-52), mens det 
samme forløpet kan forklares av en modell som innebærer to isfaser (diskuteres 
nedenfor). OSL dateringene fra dette området er presentert i tabell 3-3. Diskusjonen 
om aldersbestemmelsen av løsmassene og landformene ses i sammenheng med figur 
1-5 og figur 4-2.  
 
De daterte glasilakustrine sedimentene (tabell 3-3) ble avsatt i en bredemt sjø under 
en deglasiasjonsfase. Moreneryggene som ligger stratigrafisk under disse 
avsetningene må dermed være dannet under den samme, eller en tidligere brefase. De 
glasilakustrine sedimentene representerer dermed deglasiasjonen av en brefase i 
begynnelsen av Midt-Weichsel (OIS 4). Moreneryggene er de siste sporene av et 
temperert breframstøt i Rondane og antas å være dannet i Tidlig-Weichsel (eller 
Saale). Eem lokaliteter er ikke funnet og det anses derfor som mest sannsynlig at den 
siste perioden med temperert is var i Tidlig-Weichsel. Klimaet i Midt-Weichsel etter 
at de glasilakustrine sedimentene er avsatt er ikke kjent, men det er sannsynlig at det 
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var kaldt og tørt (som i dag). Det er ikke funnet spor etter subaeril eksponering i form 
av iskiler i de glasilakustrine sedimentene, men dødisgropene som bevares antyder et 
periglasialt miljø.  
 
Mangerud, (1965) har foreslått at det kunne ha vært avsetning av glasilakustrine 
sedimenter i begynnelsen av en brefase i Gudbrandsdalen. Avsetningen skal da skje 
foran en avanserende brefront hvor breen etterhvert går over sedimentene. Den 
samme hypotesen er foreslått av Bergersen & Garnes, (1981) for sedimenter fra 
Folldal. Denne hypotesen virker mindre sannsynlig ettersom de glasilakustrine 
sedimentene i Dørålen dekker et stort område og har en tykkelse på 10 meter eller 
mer. Det anses som usannsynlig at en avanserende bre gir fra seg nok smeltevann i 
lange nok perioder for å danne avsetningen i Dørålen. De glasilakustrine sedimentene 
antas derfor å være avsatt i en deglasiasjonsfase. 
 
Glasifluviale sedimenter tolket som sandur ligger stratigrafisk over glasilakustrint 
materiale ved Skranglehaugane (appendiks 6), og kan tyde på en ny brefase med 
nedsmelting og avsetting (figur 3-52). Avsetning av sandur er avhengig av stor 
sediment- og vanntilførsel. I dette tilfellet tyder gamle dreneringsspor på at 
dreneringen kommer fra Bergedalen, samtidig som det ligger en bre i sør/øst som 
regulerer vann nivået og styrer vannet mot fjerntliggende passpunkt (appendiks 5). 
Dermed dannes terrasser med et dekke av sandur suksessivt nedover Dørålen 
etterhvert som isen smelter og nye passpunkt tar over. Situasjonen kan dermed være 
lik den som Bøe, (2002) skisserer for Haverdalen med et isfritt område midt i dalen 
mens isbreer ligger ved Haverdalsmunnen og Haverdalssætri. Denne brefasen er 
korrelert til OIS 3 i Midt-Weichsel (Ibid.). En annen modell kan forklare dannelsen av 
sandurterrassene ved at de dannes i samme brefase som de glasilakustrine 
sedimentene. I denne modellen må den bredemte sjøen ligge opp til den høyeste 
terrassen ved 1200 moh., så når erosjonsbasis senkes begynner vann og glasifluvialt 
materiale å erodere og avsette materiale over de glasilakustrine sedimentene. Det er 
ikke funnet spor av seter i denne høyden i feltområdet, selv om Mannerfelt (1940) 
nevnte funn av seter ved Skagsnebbtjønne (1286 moh.). Mengden glasilakustrint 
materiale tilsier at seter antakelig ville dannes dersom vann nivået lå i denne høyden 
over lengre tid. Glasiasjonsmodellen til Mangerud (1991; 2000) tyder på (minimum) 
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to brefaser etter 65 ka BP og kan også antyde at de glasilakustrine sedimentene og 
sanduren er dannet i to ulike brefaser. 
 
De østlige delene av Skranglehaugane består av mange og store dødisgroper, mens de 
fleste store terrasseflatene har få og mindre dødisgroper. Dette kan forklares med at de 
østlige delene i mindre grad ble berørt av erosjonen fra sandurutbyggingen ved 
Bergedalen og lite dødis ble dermed fjernet. Dødisgropene som ligger på terrasser 
med dreneringsspor er også mye grunnere og det antas at sanduren har fjernet deler av 
dødisen mens noe har blitt bevart.  
 
I distale deler fra viften som er bygget ut ved Storflyi, ligger det et tynt dekke av 
morenemateriale over glasilakustrine avsetninger (UTM 385 700, 1120 moh.). Her er 
det ikke sandur over de glasilakustrine sedimentene, og det antas derfor at 
utbyggingen av sandur ved Storflyi ikke har berørt dette området. Det uvisst om 
morenedekket er avsatt av den samme fasen som avsatte en flyttblokk på 
sandurdekket i Skranglehaugane (UTM 421 732, 1112 moh.). 
 
Flyttblokken som ligger på toppen av sandur i Skranglehaugane (figur 3-50), viser at 
en brefase har dekket området etter at sanduren er avsatt. Avhengig av hvilken modell 
som anses som mest sannsynlig, er denne avsatt etter 65 ka BP eller 45 ka BP. Det er 
ikke spor av erosjon i sanduren og dette betyr at denne siste brefasen også var 
kaldbasert. Mangerud, (1991) sin glasiasjonsmodell sier at den siste store brefasen i 
Weichsel er i Sein-Weichsel. Bøe, (2002) påviser deglasiasjonssedimenter fra 
omkring 19 ka BP ved Svartdalsbekken like ved Langtjønne som antyder at isen i 
Sein-Weichsel ikke har gått lenger opp i Dørålen. Bøes, (Ibid) resultater støtter en 
dannelse av Skranglehaugane med to brefaser, mens figur 3-52 viser dannelsen 
gjennom tre brefaser. Mangelen av større mengder morenemateriale på toppen av 
sanduren kan tyde på at brefasen har bygget seg opp etter prinsippet om 
”instanteaneous glacierization” (kapittel 1.2). Dermed kan det ha blitt bygget opp en 
lokal isdom over det sentrale Rondane i Sein-Weichsel som ikke har avsatt 
randavsetninger. Ut fra disse observasjonene er det modellen presentert i figur 3-52 
for dannelsen av Skranglehaugane som anses for mest sannsynlig.  
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I Holosen har det sentrale Rondane antakelig vært for varmt til at dødisen inne i de 
glasilakustrine sedimentene har overlevd. Kontinuerlig permafrost ligger i dag på over 
1500 moh. i Rondane (tabell 1-1) og i perioder i Holosen har grensen antakelig vært 
enda høyere (figur 1-8). Når isen smeltet ble dødisgropene dannet og materiale fra 
toppen og sidene raste ned og dekker nå bunnen. En datering av makrofossil og en 
OSL datering fra eolisk sand på terrasse 1080 (figur 3-53) tyder på lyngbranner og 
tørre forhold under flere perioder mellom 3-1 ka BP. 
Blokkhav 
Blokkhavsgrensen i feltområdet i Rondane ligger mellom 1350-1600 moh. I de sørlige 
delene av Rondane ligger blokkhavsgrensen høyest, mens ved Dørålen ligger grensen 
ned mot 1350 moh. Aas (1997) viste til et lignende resultat. Dannelse av blokkhav 
krever lang tid med subaeril eksponering (kapittel 2.5), og avhenger av klimaforhold 
og bergartens egenskaper. Blokkhavsgrensen regnes for å representere høyden på et 
erosivt isdekke.  
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Figur 4-3. Høyden på blokkhavet i Rondane registrert på enkeltpunkt fra sør mot nord.  
 
Spylerenner som ligger i blokkhav finnes flere steder i Rondane. Dette tyder på at 
blokkhavet er dannet før spylerennene, og må bety at kaldbaserte isbreer har dekket 
blokkhavet uten å erodere før smeltevann har gitt erosjon i form av spylerenner. Det 
høyeste sporet av drenering i blokkhav er på omkring 1800 moh. mellom Høgronden 
og Storsvulten (appendiks 4). Her er sporene av nydannelse av blokkhav nede i 
nedskjæringen små, og tyder på at blokkhav ikke har hatt tid til å bli utviklet siden 
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isdekket lå i denne høyden. Eksponeringsdateringer fra rundt 1700 moh. på Snøhetta 
viser 85±6 ka BP, og antyder at det ikke har vært erosive isdekker over området siden 
(minimum) Tidlig-Weichsel (Brook et al. 1999). Det er usikkert når nedskjæringen 
ved Høgronden ble dannet, men det antas at denne kan representere den maksimale 
høyden på isdekket over Rondane i Weichsel (eller Saale). Det er sannsynlig at de 
høyeste sporene etter kald is i Rondane (i form av spylerenner), betyr at isen har nådd 
trykksmeltepunktet i de lavere områdene og dermed hatt en temperert base. Perioden 
hvor isdekket lå opp til 1800 moh. er derfor antakelig eldre enn 65 ka BP (se 
dannelsen av Skranglehaugane). Dette betyr at dannelsen av blokkhavet i Rondane har 
tatt lang tid, og sannsynligvis predaterer Weichsel. Sterk forvitrede blokker i sanduren 
ved Storflyi viser at lavereliggende områder også har vært utsatt for frostforvitring 
(figur 3-47). Siden blokkene ikke er fast fjell som kun eksponeres for forvitring 
ovenfra, vil disse utsettes for påvirkning fra alle siden og med sparagmittens lagdeling 
vil dette føre til at blokkene sprekker opp i tynne lag.  
Spylerenner og aktive passpunkt 
Fordelingen av spylerenner i Rondane (figur 4-4) viser at det er funnet flere 
spylerenner mellom 18-1700 moh. enn mellom 17-1600 moh. Dette er antakelig fordi 
det har blitt utviklet flere større lokale passpunkt mellom fjellene høyest oppe, mens 
det lavere eksisterer få slike passpunkt. Spylerenner som har blitt dannet mellom 17-
1600 har dermed ligget i fjellsider hvor skråningsprosesser har fjernet og dekket over 
dem. De fleste spylerennene i Rondane er dannet i morenemateriale mellom 15-1200 
moh. I Dørålen mellom 1200-900 moh. finnes spylerenner og terrasser i samme høyde 
























Fordeling av spylerenner i Rondane
Spylerenner
 
Figur 4-4. Fordeling av registrerte spylerenner i Rondane. 
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Alle spylerennene som er funnet i Rondane heller mot nord, bortsett fra noen ved 
Ragnhildstad og flere ved Tjørnbotn (Håvik, in prep.) som har drenert mot sør. Siden 
det trolig ikke har vært tempererte breer i det sentrale Rondane siden Tidlig-Weichsel, 
åpner dette opp for muligheten av at yngre brefaser ikke har ødelagt spylerennene fra 
eldre glasiasjoner. En annen mulighet kan være at eldre spylerenner er bevart fordi 
yngre kaldbaserte breer ikke har nådd like høyt som eldre faser i Weichsel. Mangerud 
(1991; 2000; figur 4-2) skisserer flere brefaser etter Tidlig-Weichsel som alle må ha 
vært kalde dersom de har eksistert i Rondane. De nordgående spylerennene må være 
yngre enn de sørgående spylerennene siden disse er mest tydelig og tallrike. 
Spylerennene ved Tjørnbotn og funn av glasilakustrine sedimenter som heller mot sør, 
kan tyde på at det har vært en fase med sørgående drenering (Håvik, in prep.).  
 
Bøe, (2002) viser hvordan Sein-Weichsel isen i Rondane antakelig hadde en 
utbredelse som utelukker at dette isdekket kan ha laget de nordgående spylerennene. 
Resultater fra Sverige antyder en tidlig avsmelting etter Sein-Weichsel (Kullmann, 
2002) og gir inntrykk av et lavere isdekke enn hva som er presentert i figur 1-3 og 
figur 1-6. Det regnes derfor som usannsynlig at bredekket i Sein-Weichsel har dannet 
de høyereliggende spylerennene i Rondane. Spylerennene representerer dermed 
isdekker fra tidligere glasiasjoner. Siden kald baserte breer også bevarer eldre 
spylerenner kan dette bety at selv om de fleste registrerte spylerennene drenerer 
nordover, kan disse være dannet i to eller flere forskjellige brefaser. Dette er likevel 
vanskelig å slå fast sikkert, men de sør- og nordgående spylerennene viser at det har 
vært (minimum) to kald baserte brefaser etter Tidlig-Weichsel. Resultatene fra 
Skranglehaugane viser også at det har vært en eller to brefaser etter at de 
glasilakustrine sedimentene ble avsatt.  
 
Korresponderende passpunkt 
Appendiks 4 og 5 viser lokale og distale passpunkt i Rondane og nord for Rondane. 
Spylerenner regnes for å representere et vertikalt nedsmeltende isdekke (Mannerfelt, 
1940), og i Rondane har spylerennene drenert mot passpunkt i stadig lavere høyder 
etterhvert som breen(e) smeltet ned. Det er dermed mulig å rekonstruere høyden på 
isdekket, dreneringsretning på smeltevannet og korresponderende passpunkthøyder. 
Dreneringen som gjennomgås tar kun for seg de nordgående spylerennene, mens de 
sørgående utelates. 
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Nunatakk fase: Lokale passpunkt som ligger over 1500 moh. representerer en 
nunatakk fase hvor kun de høyeste fjellene lå over isdekket. Denne fasen kan kanskje 
korreleres mot Garnes & Bergersens (1980) ”Nunatak phase, Da” hvor det lå en 
isdom i sørvest og en annen i nordvest, selv om deres arbeid omhandler 
Gudbrandsdalen og Jotunheimen som har en annen glasiasjonshistorie enn Rondane. 
Dreneringen under denne fasen kom da fra sør og sørvest og fortsatte nordover. 
Garnes & Bergersen (Ibid.) knytter fase Da til når dreneringen øst for 
kulminasjonsområdet gikk under 1200 moh., og for Rondane sin del fortsetter denne 
fasen til passpunkt 1233 ved Bergedalstjørnin ikke lenger var aktivt. Når isen ikke 
lenger sender smeltevann over dette passpunktet drenerer vannet øst og vest rundt det 
sentrale Rondane, og det er distale passpunkt som blir aktive. Denne fasen kan trolig 
knyttes opp mot ”Ring-drainage phase Db” hvor dreneringsmønsteret blir bestemt av 
et komplisert samspill mellom isoverflaten og en rekke daler (Ibid). Isoverflaten heller 
antakelig lite (ca. 1º), og blir også flatere etterhvert som isen smelter ned. 
 
Distal dreneringsfase: Sollid, (1964) har skissert hvordan ulike passpunkt tok over 
etterhvert som isen smeltet ned (appendiks 5). Ved å se på passpunkt høyder og 
terrasseflater i det sentrale Rondane, kan lokale funn knyttes opp mot distale 
passpunkt. Dørålglupen (passpunkt 1350 moh.) er en stor nedskjæring som antakelig 
har vært aktiv i flere perioder. Da passpunktet ved Råtåsjøen (1170 moh.) var aktivt 
må ishøyden i Rondane ha vært over 1300 moh., og det korrelerer til passpunkt 
Dørålglupen. Gjelet som ligger vest for Ellankollen omkring 1100 moh. kan ha blitt 
dannet gjennom en tapping av en bresjø i Dørålen. Aas, (1997) har foreslått dette som 
en sannsynlig dannelse av nedskjæringen. Store terrasseflater på rundt 1100 m i 
Dørålen støtter opp om denne forklaringen, men det er også mulig at mer distale 
passpunkt har bestemt erosjonsbasis. De mest dominerende terrassehøydene ligger 
videre på 1080, 1060 og 1040 moh. og kan kanskje knyttes til vidtgående vann nivåer 
med sammenheng til Haugtjørni (1110 moh.), Kvittjørni (1100 moh.), Glupen (1080 
moh.) og Tollefshaugen (1049 moh.). Deltaet og terrassene i Neverbudalen har 
antakelig blitt dannet i samme fase som terrassene ved Dørålen og kan korreleres til 
de samme passpunktene. Passpunktet ved Langtjønne (890 moh.) har vært aktiv i flere 
faser. I en tidligere fase har det blitt bygget terrasseflater av grovt glasifluvialt 
materiale, mens Bøe, (2002) har kartlagt fine glasilakustrine sedimenter ved 
Svartdalsbekken som har blitt avsatt distalt for passpunktet under en senere brefase. 
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Lokalglasiasjon 
Mannerfelt (1940) hevdet at lokalglasiasjon ikke kunne være aktiv på samme tid som 
isavsmeltingen fant sted på grunn av den senglasiale firngrensen (høy TP-ELA). 
Mannerfelt tok derimot ikke hensyn til snø som transporteres av vind, noe som kan gi 
lokalglasiasjon (TPW-ELA) selv om den regionale likevektslinjen ligger høyt over 
botnen (Dahl et al., 1997). Rester av morenerygger foran mange av botnene og det 
faktum at at det finnes over 30 botner skjært inn i høyfjellsmassivet Rondane består 
av, viser at det har vært aktiv lokalglasiasjon i Rondane i lange perioder. De fleste av 
ryggene er utydelige og kan indikere at et kaldbasert isdekke har dekket 
morenerestene i ettertid, eller at det er lenge siden ryggene ble dannet og lange 
perioder med subaeril periglasial eksponering har ”visket” ut ryggene.  
 
Tre lokaliteter med tydelige morenerygger skiller seg ut fra resten; Høgbotn M2, 
Smedbotn RG1 og Bjørnebotn M1. Alle botnene har en orientering mot nord eller 
nordøst (appendiks 3). Høgbotn M2 har en tydelig morfologi uten tegn på at den har 
vært dekket av senere isdekker, og kan følges over 1000 meter. Gjennom en 
rekonstruksjon av breen på bakgrunn av flere metoder for å finne dens tidligere 
likevektslinje, viser utregningen at det er nødvendig med en senkning av 
likevektslinjen på omkring 1000 m (appendiks 3). Dette samsvarer med TP-ELA 
senkningen under Sein-Weichsel, og er dobbel så stor som under Yngre Dryas (Nesje 
& Dahl, 2000; Lie, 2002). D/A ratioen til Høgbotn er også såpass liten (1,2:1) at 
effekten av vindtransportert snø er minimal. Det er likevel sannsynlig at snø 
transporteres av vind oppover bakke, og et større (mulig) dreneringsareal er markert i 
appendiks 3. Smedbotn RG1 er dannet som en morene selv om det anses som mest 
sannsynlig at landformen har hatt intern bevegelse i ettertid. Sammenlignet med 
utregningen for Høgbotn er det sannsynlig at Smedbotn RG1 også har blitt dannet 
under en lignende likevektssenkning. Smedbotn RG1 har et enda mindre potensiale 
for vindfraktet snø, men med mulige tilskudd i form av skred. Dette betyr at 
landformene i Høgbotn og Smedbotn mest sannsynlig ble dannet i Sein-Weichsel. 
Dette utelukker likevel ikke at disse var aktive i Yngre Dryas. For Høgbotn M1 med 
sine to sett med endemorener er det naturlig å trekke en analog til det todelte 
breframstøtet under Yngre Dryas som er kartlagt i store deler av Norge. Bjørnebotn 
M1 er det eneste funnet av et tydelig ”nylig” breframstøt i Rondane. Det er tidligere 
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foreslått at Smedbotn RG1 ble dannet gjennom suksessive framstøt i Holosen 
(Shakesby et al. 1987), men som vist i figur 1-8 og appendiks 3 er dette lite 
sannsynlig. Nesje & Dahl, (2000) kalkulerer likevektslinjesenkningen til omkring 
100-150 m for ”den lille istid”. Denne senkningen stemmer bra med resultatet fra 
Bjørnebotn, men er altfor liten for å danne isbreer i Smedbotn og Høgbotn som 
korrelerer med morenerestene i botnene. Breframstøtet i Bjørnebotn er antakelig 
dannet som følge en liten økning i vinternedbøren eller senkning av 
sommertemperaturer, og kan antakelig korreleres mot ”den lille istid” (ca. 1450-1920 
AD.). Det store dreneringsarealet for snø (10,9:1), kombinert med liten solinnstråling 
er mest trolig årsaken til breframstøtet siden ingen andre botner har hatt lignende 
framstøt.  
 
Det er et stort samsvar mellom botner uten rester av lokalglasiasjon men med 
steinbreer, og mellom botner som ikke har steinbreer men som har rester av 
lokalglasiasjon. Dette kan tyde på at lokalglasiasjon og steinbreer ble utviklet 
samtidig i et klima som var for tørt til å danne lokalbreer foruten der vindtransporten 
av snø var stor, mens de fleste botnene utviklet steinbreer. Dette diskuteres videre i 
”steinbreer og pro-nivale rygger”. Det virker sannsynlig at den foretrukne 
orienteringen for utvikling av lokalglasiasjon i Rondane har vært mot nord og nordøst 
(appendiks 3). Dette skyldes antakelig at vindretningen som har dominert har vært fra 
sør og sørvest, og dermed fraktet ekstra snø ned i disse botnene (kapittel 2.2). 
Steinbreer og pro-nivale rygger 
Morfologien på de fleste steinbreene tyder på at de ikke er i bevegelse i dag, men at 
de kan være inaktive. Kollapsstrukturer, vegetasjonsdekke i fronten og ingen spor på 
bevegelse indikerer at steinbreene i Rondane ikke er aktive i det nåværende klimaet. 
En MAAT på -4,5 °C på 1500 moh. ligger innenfor et klimaregime hvor steinbreer 
kan være aktive (Humlum, 1998a). Flerårige snøfelt som har dekket og beskyttet 
steinbreene i Rondane kan i lange perioder ha bidratt til å hindre utsmelting av is. 
Disse snøfeltene var i august 2002 smeltet nesten helt vekk. 
 
Fordelingen av steinbreer i Rondane viser at de fleste ligger mellom 15-1600 moh. 
mens tre steinbreer ligger rundt 1400 moh. ved Dørålvatnet. De lavereliggende 
steinbreene har enklere morfologi og er mindre enn de som ligger høyere. Det kan 
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bety at disse har blitt utviklet i en senere fase enn de resterende steinbreene i 
Rondane, eller at området ved Dørålvatnet lokalt har forhold som favoriserer dannelse 
av steinbreer. Med høye fjell i vest og sør for Dørålvatnet er det heller ikke utenkelig 
at området har vært isolert fra større isstrømmer, som har gitt steinbreene tid til å 
utvikles i denne lave høyden mens andre områder på lignende høyde i Rondane har 
vært dekket av is. 
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Figur 4-5. Fordeling av steinbreer i Rondane i høyde og orientering. 
 
Et slående trekk ved den romlige fordelingen av steinbreer i Rondane, er at det med få 
unntak ikke finnes steinbreer hvor der er rester av lokalglasiasjon og vice versa. Dette 
til tross for at orienteringen på noen av disse botnene med steinbre (eks. Midtronden 
botn) er mot nordøst (på lik linje med Bjørnebotn, Høgbotn og Bjørnholet som har 
lokalglasiasjon). Appendiks 3 viser resultatene fra rekonstruksjonen som er gjort av 
botner med rester av lokalglasiasjon, og antyder at lokalbreer var aktive i Sein-
Weichsel. Dette mønsteret kan tyde på at steinbreer og lokalglasiasjon ble dannet og 
var aktive i samme periode. Steinbreene i Rondane ligger for en stor del lengst inne i 
botnene med enkelte utydelige morenerygger utenfor. Høgbotn og Smedbotn som 
ikke har spor av å ha vært dekket av innlandsis, har ikke steinbreer på innsiden av 
morenene.  
 
Det regnes som lite sannsynlig at det har vært perioder hvor steinbreer har blitt initiert 
i Holosen, men det kan ikke utelukkes at enkelte steinbreer har vært aktive. På 
bakgrunn av rekonstruksjon gjort i Høgbotn regnes det for mest sannsynlige at 
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steinbreene ble dannet i Sein-Weichsel, selv om det også er mulig at de ble initiert på 
et tidligere tidspunkt i Weichsel. Temperatursenkningen under Yngre Dryas var ca. 5 
ºC (Nesje & Dahl, 2000), og det er også klimatisk mulig at steinbreene var aktive i 
denne perioden.  
 
Steinbreene er avhengig av subaeril eksponering for å dannes, og det kan derfor være 
grunnlag for å hevde at steinbreene representerer den maksimale høyden på 
innlandsisdekket idet de ble dannet. Det er likevel observert at steinbreer har overlevd 
under kald baserte breer på Grønland (Humlum, foredrag UNIS mars 2002). Det 
regnes likevel som en mulighet at steinbreene setter den nedre grensen for høyden på 
isdekket under Sein-Weichsel. 
 
Pro-nivale rygger: Landformene med størst sjanse for å bli dannet i Holosen, er pro-
nivale rygger. Ryggene kan dannes dersom et snøfelt ligger stabilt i lengre perioder, 
og som presentert tidligere i oppgaven er noen av disse antakelig aktive i dag. Fossile 
pro-nivale rygger tyder på at snøtilgangen har variert gjennom Holosen (eller 
Weichsel). Pro-nivale rygger som ligger på oversiden av steinbreer tilsier at ryggene 
er dannet etter steinbreene. 
Termalt regime på breene i Rondane i Weichsel 
Innlandsis: Sporene av tempererte breer i de sentrale delene av Rondane begrenser 
seg til skuringsstriper og eskere i Verkilsdalen og Langholet, og morenerygger 
oppover Dørålen. De sistnevnte må være eldre enn ca. 70 ka BP, og er antakelig den 
siste perioden med tempererte isdekke i Rondane. Eskerne og skuringsstipene antas å 
være dannet i samme brefase. Det siste erosive isdekket har ikke vært temperert over 
15-1600 moh. (blokkhavsgrensen), men kan ha vært polytermalt i den forstand at isen 
har nådd trykksmeltepunktet i dalene hvor isen var tykkest mens isen høyere oppe var 
kaldbasert. Dermed kunne bredekket ha en temperert base og en kald basert øvre del. 
Eskerne som kommer ned Slettløyftet antas å være dannet på denne måten. Det er 
også mulig at blokkhavsgrensen representerer en eldre temperert brefase (for 
eksempel fra Saale), men at en brefase i Tidlig-Weichsel har vært temperert et stykke 
under blokkhavsgrensen. Dateringer fra en glasifluvial lagpakke fra nordsiden av 
Rondvatnet, viser aldre fra Tidlig-Weichsel (OIS 5d) (Håvik, in prep). Selv om det er 
et stort sprik mellom dateringene regnes det for sannsynlig at disse antyder alderen på 
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deglasiasjonsfasen etter OIS 5d. Disse resultatene kan tyde på at det ikke har vært 
erosive breer i dette området siden OIS 5d (figur 4-2). Mangel på funn av Eem 
sedimenter antyder også at det har vært en erosiv fase i Tidlig-Weichsel. Dateringene 
fra terrasse 1080 (appendiks 6) kan tyde på at det ikke har vært erosive breer i dette 
området siden 70-66 ka BP. Selv om avsetningen av sanduren kan ha fjernet et 
eventuelt morenelag, så tyder snittet på 1120 moh. ved Storflyi (figur 3-44) på at det 
ikke har vært noe erosivt dekke etter de glasilakustrine avsetningene ble avsatt. Siden 
avsmeltingen av en brefase sent i OIS 5b eller OIS 4 har isdekkene i de sentrale 
delene av Rondane derfor trolig vært kald baserte. Boulton et al., (2001) hevder 
derimot at det ikke har vært tempererte isbreer i dette området i Weichsel.  
 
Lokalglasiasjon: I dagens klima dannes det ikke større breer i Rondane, men med en 
økt nedbørsmengde om vinteren ville det kunne dannes lokalbreer (antakelige poly-
termale). Det er temperatur senkningen fra tidligere glasiale perioder vi er best kjent 
med, og i rekonstruksjonen som er gjort i Høgbotn (appendiks 3) vises det at 
temperaturen må senkes med 10 ºC for å danne lokalglasiasjon. Under glasiale faser 
er det mulig at det kommer enda mindre nedbør enn i dag på grunn mindre fuktighet 
tilgjengelig, slik at denne temperatursenkningen må være enda større. Lokale bresjøer 
kan ha bidratt med noe fuktighet, men har antakelig vært frosne om vinteren. De store 
botnene som er i Rondane i dag indikerer at området antakelig har hatt aktive 
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4.2 Absolutt kronologi for landformer i Rondane 
Når landformer skal settes inn i et absolutt aldersestimat basert på noen få absolutte 
dateringer og noen få rekonstruksjoner tilbake i tid, så sier det seg selv at 
oppløsningen ikke blir den beste. Ved å knytte funnene opp mot ulike 
glasiasjonsmodeller forsøkes det å argumentere for et nyansert og nytt syn på 
glasiasjonshistorien i Rondane. 
Eem (OIS 5e - 135-115 ka BP) 
Det er ikke funnet noen spor fra denne perioden i studieområdet. En så lang periode 
med subaerile forhold ”burde” kunne danne et jordsmonn, og det er derfor sannsynlig 
at en temperert bre har fjernet sporene fra denne perioden i Weichsel. Det er foreslått 
at Eem kan deles i to perioder med en 
varm fase mellom 130-117 ka BP, og en 
kaldere fase mellom 117-111 ka BP hvor 
breer startet å bygge seg opp i 
Skandinavia. Eem avsluttes brått fra 107 
ka BP (Kukla et al., 1997). Dette kan være 
med å forklare framveksten av en stor 
iskappe på forholdsvis kort tid. Näslund et 
al., (2003) viser derimot en modell som 
indikerer lite is inntil 75 ka BP (figur 4-6). 
 
Figur 4-6 viser en modell over isutbredelsen i 
løpet av Weichsel (fra Näslund et al., 2002). 
Legg merke til at i denne modellen er små 
områder dekket av is inntil OIS 4 i Midt-
Weichsel. 
Tidlig-Weichsel (OIS 5d-5c) - 115-95 ka BP 
Perioden etter Eem betegnes som en forholdsvis liten isfase i Weichsel, men har 
likevel en utbredelse som under Yngre Dryas i følge Mangerud, (1991) (figur 4-2). 
Brørup-, Brummundal- og Gudbransdal interstadial (OIS 5c, 105-95 ka BP) kommer 
rett etter denne brefasen. I Brummundal er det funnet opp til 1 m tykk humus fra 
denne interstadialen, og det antas at temperaturen lå 2-3 ºC under dagens (Helle et al., 
1981). Dette antyder en total isavsmelting etter OIS 5d.  
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Upubliserte data av Svein Olaf Dahl fra Lieng i Folldal og arbeidet av Håvik, (in 
prep.), gir derimot et mer nyansert bilde av situasjonen og diskuteres derfor kort her. 
Håvik (Ibid.) hevder at sporene han finner på sørsiden og nordsiden av Rondvatnet 
kan tyde på et temperert breframstøt fra en stadial i OIS 5d. Dateringene indikerer 
også en avsmelting etter OIS 5d, og støtter dermed resultatene til Helle et al., (1981). 
Garnes, (1978) konkluderte med at interstadiale sedimenter fra Gudbrandsdalen var 
fra OIS 5c, men Mangerud (1981) hevder at Garnes´ argumenter heller tyder på en 
sen Saale alder. Dahls (upubliserte data) resultater fra Lieng i Folldal tyder også på en 
stadial i OIS 5d med en påfølgende deglasiasjon i OIS 5c som nesten går inn i 5a.  
 
Det anses som sannsynlig at en brefase under OIS 5d eller OIS 5b var temperert i 
dalene og dannet eskerne og skuringsstripene inn mot Verkilsdalen, og samtidig laget 
moreneryggene som ligger transvers nedover Dørålen. Det er mulig at istykkelsen var 
så stor at isen ble temperert ved at den nådde trykksmeltepunktet i dalene, mens isen 
var kald lenger oppe i isdekket. De høyeste spylerennene kan dermed være dannet i 
denne brefasen. Funn i denne oppgaven gjør det ikke mulig å si bestemt om isdekket 
fra OIS 5d lå igjen til OIS 5b eller om isdekket smeltet helt vekk slik Mangerud, 
(1991) viser (figur 4-2), og som resultatene til Helle et al., (1981) antyder. Fra Lieng i 
Foldal tyder det på en sterk tilbakesmelting av brefasen fra OIS 5d (Dahl, upubliserte 
data). 
 
Tidlig-Weichsel (OIS 5b-5a) - 90-75 ka BP 
Figur 4-2 viser en isfri periode i OIS 5a, og med bakgrunn i Dahls resultater (ovenfor) 
regnes det som sannsynlig at Rondane i denne perioden er isfri. Dateringer av 
glasilakustrine sedimenter i Dørålen gir aldre mellom 70±13 og 66±4 ka BP fra OIS 
4. Mangerud, (1991) viser et større isframstøt fra OIS 4, og Näslund et al., (2003) har 
sin første periode med større isdekte områder fra OIS 4 (figur 4-6). Arnold et al., 
(2002) hevder også at Skandinavia hadde sin første store, men korte, stadial i denne 
perioden mellom 74-60 ka BP. Dette tyder på at det er avsmeltingen fra OIS 4 som er 
datert i de glasilakustrine sedimentene i Dørålen. Det er vanskelig å si noe om den 
maksimale utbredelsen på isdekket forut for nedsmeltingen, men siden Håvik, (in 
prep.) har eldre sedimenter fra nord for Rondvatnet er det sannsynlig å tro at denne 
fasen er mindre enn brefasen i OIS 5d og at den er frosset fast til underlaget..  
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Midt-Weichsel (OIS 3-4) - 75-25 ka BP 
Denne perioden har en større stadial i OIS 4, (75-65 ka BP, Karmøy Diamicton), Bø 
interstadial er omkring 50 ka BP og Ålesund/Sandnes interstadial dekker slutten av 
Midt-Weichsel. OIS 3 (65-25 ka BP) karakteriseres som en relativt mild periode, men 
med store og mange svingninger i GISP2 kjernen 
grunnet ”Dansgaard-Oeschger events” (Andel, 2002; 
Arnold et al., 2002). I flere perioder var isdekket 
nesten smeltet helt vekk, og først nærmere 30 ka BP 
vokste en større og vedvarende iskappe frem (Ibid.). 
Yngre Dryas (12,5-11 ka BP) regnes som en analog 
periode med hensyn til isutbredelse (Arnold et al., 
2002). 
Figur 4-7 viser minimum isutbredelse i OIS 3 i følge Arnold 
et al. (2002). Svarte ringer viser daterte interstadiale 
sedimenter, åpne sirkler er udaterte interstadiale sedimenter 
mellom till fra OIS 4 og OIS 2. Mønsteret vist regnes for å 
være representativt for mesteparten av perioden mellom 60-
36 ka BP. 
 
I avsmeltingsfasen av brefasen i OIS 4 i Midt-Weichsel, bygges det opp store 
mengder glasilakustrine sedimenter i Dørålen. Figur 3-52 presenterer en modell for 
dannelsen av Skranglehaugane, og viser hvordan breen trakk seg helt tilbake uten at 
de glasilakustrine sedimentene ble erodert i større grad. Først etter neste brefase (i 
OIS 3) skjer utbyggingen av terrasseflatene når erosjonsbasis senkes etterhvert som 
breen trekker seg tilbake. En annen mulighet er at sanduren ble bygget ut etterhvert 
som nivået i den bredemte sjøen ble senket (og dermed senket erosjonsbasis). Det er 
funnet flyttblokk på toppen av sanduren i Skranglehaugane og dette tyder på at det har 
kun vært en brefase over området etter sanduren ble avsatt. Dersom 
glasiasjonshistorien skissert av Mangerud, (1991) stemmer for Rondane, burde 
sanduren være avsatt i OIS 3 mens flyttblokken er resultatet av en kald isoppbygning i 
Sein-Weichsel (OIS 2). Bøe, (2002) har foreslått at den store moreneryggen og 
avsetningen ved munningen av Haverdalen (1050 moh.) er resultatet av et Midt-
Weichsel breframstøt fra 50-45 ka BP. Dersom dette er den maksimale utbredelsen av 
isdekket i denne fasen, kan dette bety at Dørålen er isfri i denne perioden. Bøe, (Ibid.) 
hevder at samtidig med at en bre ligger ved Haverdalsmunnen, bygges det ut et delta 
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foran en brefront lenger oppe i Haverdalen mens det er isfrie forhold midt i 
Haverdalen. Dersom en bre har kommet ned Haverdalen i sør/sørvest er det 
sannsynlig at lignende situasjon kan ha oppstått i Dørålen med en istunge som 
kommer over Rondvatnet nedover Bergedalen. I denne situasjonen gir istungen fra 
seg store mengder smeltevann fra Bergedalen samtidig som det ligger et isdekke i 
øst/nord og demmer opp for smeltevannet. Siden dette betyr at situasjonen i 
Haverdalen og Dørålen er noenlunde lik, foreslås det at det er avsmeltingen fra 
brefasen i OIS 3 som har dannet terrassenivåene langs Dørålen. Det vil si at modellen 
som er presentert i figur 3-52 anses som mest korrekt, men at det ikke er sikkert at 
breen dekket Skranglehaugane. Det er mulig at området var isfritt men sanduren 
kunne likeledes bli bygget ut ettersom breen ved Haverdalsmunnen bestemte 
vannivået.  
 
Mellom 51-45 ka BP var Lieng isfritt (Dahl, upubliserte data), noe som tilsier en 
begrenset utbredelse av isdekket og en rask tilbakesmelting.. Arnold et al., (2002) har 
sammenstilt dateringer fra Weichsel og viser at et stort antall ligger mellom 46-27 ka 
BP. Det er manglende korrelasjon mellom Mangeruds, (1991) glasiasjonsmodell og 
Dahls dateringer. Dette kan skyldes at Mangeruds modell for en stor del baserer seg 
på resultater fra kystområdene. Arnold et al., (2002) foreslår Yngre Dryas som en 
analog til OIS 3 med hensyn til isutbredelse, og som resultater i denne oppgaven viser 
(i.e. appendiks 3) var utbredelsen i denne perioden antakelig begrenset til 
lokalglasiasjon i botnene. Det antyder at det kan ha vært lokalglasiasjon i flere 
perioder i OIS 3. Hyppige endringer i havsirkulasjonen (Ibid.) i form av ”Dansgaard-
Oeschger events” kan ha gitt perioder med fuktigere luft over Rondane som dermed 
har økt vinternedbøren og gitt større mulighet for lokalglasiasjon. 
 
Sein-Weichsel (OIS 2) - 25-11 ka BP 
Denne perioden er tenkt å ha hatt den største vertikale og horisontale utbredelsen i 
Weichsel (figur 1-3, figur 1-4, figur 1-6). De siste årene har det kommet resultater 
som kan tyde på at isdekket var mindre enn antatt (Dahl et al., 1997; 2000, Kullmann 
2002). Arnold et al., (2002) foreslår en langsom oppbygning av isdekket i Sein-
Weichsel og viser samtidig til daterte sedimenter helt fram til 28 ka BP. Boulton et 
al., (2001) hevder at isdekket i området er kaldbasert i hele Weichsel, mens Stuart et 
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al., (2002) viser at det er et stort antall dateringer av mammut fra store områder i 
Europa mellom 12-16 ka BP. Deglasiasjonen etter Sein-Weichsel i det nordlige 
Rondane antas å ha vært fullført like etter 18 ka BP (Bøe, 2002), og det antyder at 
isdekket var begrenset i hele perioden. Sluttfasen av Sein-Weichsel er markert av en 
tilbakesmelting av isdekket, men med en reaktivisering under Yngre Dryas (12,5-11 
ka BP). Figur 1-6 viser hva som har vært oppfatningen om isutbredelsen i denne 
fasen, men Dahl et al., (1997) viser at innlandsisen må ha smeltet ned under omkring 
1200 moh. innen Yngre Dryas i utkanten av Rondane. Dette betyr at isdekket i Sein-
Weichsel har vært tynt og kaldbasert i Rondane, og at modellene presentert som Sein-
Weichsel isutbredelsen i kapittel 1-2 er feilaktige. 
 
Flyttblokken som er funnet på toppen av glasifluvialt materiale ved Skranglehaugen 
kan ha blitt avsatt av en lokal isdom over det sentrale Rondane under Sein-Weichsel, 
og det samme kan morenematerialet som ligger over glasilakustrint materiale distalt 
for Storflyi (figur 3-44). En annen mulighet er at både flyttblokken og 
morenematerialet stammer fra en breepisode under OIS 3, men da må sanduren ha 
blitt bygget ut under isavsmeltingen etter OIS 4. Med bakgrunn i det siste avsnittet 
(Midt-Weichsel OIS 3-4), regnes det som mest sannsynlig at flyttblokken og 
morenedekket over det glasialakustrine materialet er avsatt i Sein-Weichsel. Bøe, 
(2002) viser at isdekket var under 900 moh. ved 19 ka BP. Dette regnes for å ha vært 
tiden hvor isdekket har hatt sin maksimale utbredelse i Sein-Weichsel (figur 1-4), og 
antyder at isdekket over Dørålen har hatt en begrenset vertikal utbredelse og vært kald 
basert. Resultater fra Grimsmoen ved Folldal viser at det ble avsatt glasilakustrint 
materiale i hele denne perioden i Sein-Weichsel (Dahl, upubliserte data).  
 
Det er foretatt en rekonstruksjon av lokalglasiasjon ved Høgronden som viser at 
likevektslinjen må senkes med 1000 m for å få dannet lokalbreer (appendiks 3). Dette 
tilsvarer en likevektssenkning som er beregnet å gjelde Sein-Weichsel rundt 20 ka BP, 
og dobbelt så stor likevektssenkning som er beregnet for Yngre Dryas (Dahl et al., 
1997; Nesje & Dahl, 2000; Lie, 2002). Som vist tidligere (”Lokalglasiasjon” og 
”Steinbreer og pro-nivale rygger”) er det sannsynlig at steinbreene og enkelte tilfeller 
av lokalglasiasjon ble dannet samtidig. Rekonstruksjonen av morenen (Høgbotn M2) i 
Høgbotn (appendiks 3) tyder dermed på at det ble dannet lokalglasiasjon i Sein-
Weichsel, og dette betyr igjen at steinbreene antakelig også ble dannet i denne fasen. 
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Dette krever et klima som er kaldt og tørt, og hvor vindfraktet snø bestemmer hvor 
lokalglasiasjon kan dannes. Dette skjer antakelig samtidig som det ligger en ”isdom” 
over Skranglehaugane i det sentrale Rondane. 
 
Selv om det antas som mest sannsynlig at det var lokalglasiasjon i de tidligste fasene 
av Sein-Weichsel, kan det likevel ikke utelukkes at godt egnede lokaliteter kan ha 
utviklet lokalglasiasjon i Yngre Dryas (12,5-11 ka BP). De doble settene med morener 
i Høgbotn kan indikere at disse ble dannet i Yngre Dryas (kapittel 1.2). Kullmann, 
(2002) viser at det har vært varme perioder før Yngre Dryas, og dette betyr antakelig 
at lokalglasiasjon ville smelte vekk etter Sein-Weichsel (<20 ka BP) og at en 
nydannelse av breer også er mindre sannsynlig. Dahl et al., (2000) viser resultater 
som støtter dette ved å påvise at det var organisk produksjon ved Grimsmoen i Yngre 
Dryas. En alternativ løsning kan være at dreneringsområdet til Høgbotn er mye større 
enn det metoden skissert i Dahl et al., (1997) tilsier. Snø kan uten problem bli fraktet 
opp en bakke, og dermed er store areal rundt Høgbotn ”mulige” områder for ekstra 
tilskudd av snø til lokalglasiasjonen (appendiks 3). Dette kan bety at morenen i 
Høgbotn kan ha blitt dannet av lokalglasiasjon i Yngre Dryas, og at denne breen har 
ødelagt eventuelle steinbreer fra Sein-Weichsel. En tredje mulighet er at steinbreene 
ble utviklet i Yngre Dryas samtidig med at det var lokalglasiasjon i Høgbotn. Det 
åpner opp for at botnene produserte is og sendte utløpere ned mot en isdom i det 
sentrale Rondane. Dette virker derimot ikke sannsynlig med bakgrunn i resultatene fra 
blant andre Dahl et al., (2000) og Kullmann, (2002) som tyder på et varmere klima i 
området på dette tidspunktet.  
 
Holosen (OIS 1) - 11 ka-i dag 
Denne perioden er kjennetegnet av et forholdsvis stabilt interglasialt klima med 
enkelte mindre endringer, noe som reflekteres med små variasjoner i isutbredelse i 
sør-Norge (i.e. Dahl et al., 2002). Det er funnet spor etter glasial aktivitet som er 
knyttet opp mot brevariasjoner i Rondane i Holosen, men uten at det er tatt hensyn til 
senkning av likevektslinjen eller vindtransportert snø (Shakesby et al. 1987). 
Modellen fra Preboreal (11-10 ka BP) (figur 1-7) viser et stort isdekke i begynnelsen 
av Holosen, men som det er vist i foregående kapittel må denne modellen være feil. 
Rekonstruksjon av dagens regionale likevektslinje tyder på at denne ligger rundt 2700 
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moh. og dermed langt over de høyeste fjellene (Dahl et al. 1997; Lie, 2002). 
Temperaturvariasjonene under Holosen er så små at dette neppe kan ha senket 
likevektslinjen nok til å ha ført til nydannelse av breer (figur 1-8). I dag finnes ingen 
breer i Rondane (Østrem, 1988), og det er ikke registrert sikre funn av isbreer som var 
aktive under ”den lille istid” (ca. 1450-1920 AD.).  
 
I Bjørnebotn ved Dørålvatnet er det funnet spor etter et ”nylig” breframstøt. I dag 
ligger det en snøfonn/isbre med liten utbredelse i Bjørnebotn, men denne er ikke 
registrert som bre av Østrem, (1988). Gjennom å rekonstruere likevektslinjen under 
breframstøtet viste det seg at temperaturen antakelig ble senket med omkring 1 ºC i 
denne perioden (Appendiks 3). Dette korrelerer bra med det som er foreslått som 
senkningen under ”den lille istid” andre steder i Norge (Nesje & Dahl, 2000). Det 
antas derfor at dette breframstøtet kom under denne perioden. Det er ikke funnet spor 
etter andre breframstøt i Rondane som har lignende spor, og med bakgrunn i dagens 
regionale likevektslinje og rekonstruksjonen gjort i denne oppgaven foreslås det at 
Shakesby et al., (1987) tar feil når det foreslås at Smedbotn RG1 ble dannet under 
flere breframstøt i Holosen. Rester fra lokalglasiasjon i Rondane må dermed være 
dannet i tidligere perioder. Årsaken til at Bjørnebotn hadde et framstøt under den lille 
istid er at breen har et stort potensiale for akkumulasjon av vindtransportert snø, og at 
breen er godt skjermet fra solinnstråling fra alle retninger.  
 
Resultatene i denne oppgaven gir mulighet for at de mange nedskjæringene i Rondane 
kan være dannet gjennom en lang periode etter 65 ka BP, ettersom det antakelig ikke 
har vært erosive breer i Rondane siden da. Kald baserte breer utfører lite erosjon i 
grunnen og har antakelig mest bidratt med smeltevann som dermed har bidratt til at de 
mange nedskjæringene i Rondane har blitt dannet. Dette gjelder særlig for 
nedskjæringene foran mange av dalmunningene, og særlig kan dette være tilfellet for 
nedskjæringen ved Vidjedalsbotn hvor det går spylerenner inn mot nedskjæringen fra 
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Oppsummering 
En oppsummering og forslag til breutbredelse for det sentrale Rondane er presentert i 
figur 4-8. Figuren er basert på resultater fra denne oppgaven og korrelert mot andres 
resultater. Tabell 4-1 viser de ulike brefasene som antas å ha vært i Rondane. 
 
 
Figur 4-8 viser forslag til vertikal isutbredelse i Rondane gjennom Weichsel basert på resultatene 
i denne studien. I tillegg vises periode for lokalbre initiering, steinbre dannelse og erosjonsspor 
etter glasifluvial drenering. Legg merke til at breframstøtene blir mindre i Rondane utover i 
Weichsel. Til høyre i figuren ser vi en normalisert OIS kurve (Lowe & Walker, 1997). 
 
Resultatene i denne oppgaven antyder en helt annen glasiasjonshistorie enn det som 
kommer fram i figur 1-5, og det viser at det er vanskelig å korrelere glasiasjonskurver 
basert på marine- og kystnære data med områder som er kontinentale. Mangerud, 
(1991) hevder at ”the causative argument” tilsier at den klimatiske kurven må være en 
røff parallell til volumendringene til det skandinaviske isdekket. Dette kan være en 
sannhet med modifikasjoner, og resultatene presentert i denne oppgaven tyder på at 
det er lite is i Rondane i perioder hvor det er kartlagt store isvolumer andre steder i 
Norge. Dette betyr at glasiasjonshistorien (figur 1-5) som er laget har lagt lite vekt på 
funn som tyder på en mer begrenset isutbredelse. Med bakgrunn i modellen presentert 
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av Arnold et al., (2002) (figur 4-7), så kan dette videre antyde at det har blitt bygget 
opp flere mindre isdomer i stedet for den paraboliske isdomen som er presentert i 
figur 1-4. Dette vil medføre at områder med en høy glasiasjonsgrense (figur 2-5) ikke 
vil bygge opp is, men kan i stedet bli dekket av breer isdomer som ligger i 
akkumulasjonsområder lengre unna. 
 
Tabell 4-1 viser forslag til stadialer i Weichsel i Rondane.  
Brefase Tid BP Spor Temperaturregime 
Tidlig 
Weichsel 
110 ka Nunatakk fase? Temperert/polytermal 
Tidlig / Midt-
Weichsel 
70 ka Begrenset utbredelse < 1300 moh? Polytermal/kald 
Midt-
Weichsel 
55 ka Kvitdalen/Haverdalsmunnen Kald 
Sein-Weichsel 30-25 ka Kald is oppbygging/ Langtjønne/ 
lokalglasiasjon 
Kald 
Yngre Dryas 11 ka Lokalglasiasjon Polytermal 
 
Tabell 4-2 viser forslag til interstadialer i Rondane 
Interstadial Tid Spor 
Tidlig Weichsel 100 ka Deglasiasjon ved Rondvatnet? (Håvik, in prep.) 
Tidlig / Midt-Weichsel 65 ka Lavt isdekke/ tilbakesmelting i Dørålen (denne 
oppgaven) 
Midt-Weichsel 45 ka Haverdalsmunnen/Lieng (Bøe, 2002/Dahl, 
upuliserte data) 
Sein-Weichsel 20 ka Max fase (Bøe, 2002) 
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5 Oppsummering og konklusjon 
Resultatene i denne oppgaven stemmer ikke overens med den etablerte forståelsen av 
isutbredelsen i Rondane (figur 1-3; figur 1-6, figur 1-7). Det forslås dermed at disse 
modellene er utilstrekkelige, for en stor del feilaktige og bør revurderes. 
 
Saale 200-135 ka BP 
De eneste aktuelle sporene er spylerennene som heller mot syd ved Tjørnbotn og de 
høyeste dreneringssporene. Blokkhavet over 1800 moh. er videreutviklet i denne 
perioden. Eem sedimenter er ikke funnet i Rondane. 
 
Tidlig-Weichsel 115-75 ka BP 
Denne perioden har sannsynligvis den største utbredelsen av isbreer under hele 
Weichsel i Rondane, noe som er det motsatte av det andre glasiasjonsmodeller 
foreslår. Et tykt isdekke gjorde at isen nådde trykksmeltepunktet i dalene, mens det 
var frosset fast til underlaget høyere oppe. Denne fasen laget nedskjæringene på 
passpunkt mellom de høyeste fjellene på 1750-1800 moh. i Rondane. Håvik, (in prep.) 
viser at området nord for Rondvatnet var isfritt etter denne brefasen i OIS 5d, og 
andre arbeider støtter dette. Ved inngangen til OIS 4 bygges det opp en ny bre som 
dekker det sentrale Rondane.  
 
Appendiks 9a viser hvordan isutbredelsen trolig var i Rondane under OIS 5d. En 
tidlig fase og en fase under avsmeltingen er vist. 
 
Midt-Weichsel 75-25 ka BP 
I begynnelsen av Midt-Weichsel (OIS 4) avsettes det store mengder glasilakustrine 
sedimenter i Dørålen som til dels dekker isen som fortsatt ligger nede i dalen. 
Dateringer av de glasilakustrine sedimentene setter denne fasen til å være mellom 70 
+/-11 ka BP og 66+/-4 ka BP. Det glasilakustrine materialet bygges opp til minimum 
1120 moh. og betyr at nivået på bresjøen lå enda høyere. Perioden er antakelig preget 
av en sakte, men kontinuerlig nedsmelting. Modellen som er presentert i figur 3-52 
viser hvordan de glasilakustrine sedimentene avsettes og utsettes for subaerile 
prosesser i perioden fram mot OIS 3 rundt 50 ka BP før en ny bre vokser frem. 
Situasjonen for Dørålen i denne brefasen er lik situasjonen som er presentert av Bøe, 
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(2002) for Haverdalen. En bretunge ligger i Bergedalen og sender store mengder 
smeltevann nedover Dørålen som eroderer i de glasilakustrine sedimentene og 
avsetter sandurterrasser i ulike nivåer etterhvert som breen trekker seg tilbake fra 
Haverdalsmunnen og Døråltjørnin. Selve Skranglehaugane dannes ved at isen som ble 
begravd i de glasilakustrine sedimentene i OIS 4 smelter ned i løpet av OIS 2 eller 
OIS 1. Inn mot Sein-Weichsel som tradisjonelt har vært regnet som det største 
breframstøtet under Weichsel, regjerer et kaldt og tørt klima i Rondane. Fasen starter 
antakelig etter Ålesund Interstadial (30 ka BP). Appendiks 9b viser situasjonen idet de 
glasilakustrine sedimentene avsettes, og tilbakesmeltningen av isdekket i begynnelsen 
av denne perioden. 
 
Sein-Weichsel 25-11 ka BP 
Klimaet i Sein-Weichsel danner lokalglasiasjon i Høgbotn, Smedbotn og enkelte 
andre botner, mens det er initiering og utvikling av steinbreer som dominerer i 
Rondane i denne perioden. Det ble en differensiert utvikling av lokalglasiasjon og 
steinbreer på grunn av klimaet som var tørt og kaldt. Bøe, (2002) har registrert 
nedsmeltingen etter et breframstøt fra Atndalen i denne perioden hvor isdekket lå 
under 900 m ved 18 ka BP. En flyttblokk på toppen av sanduren i Skranglehaugane og 
et tynt morenelag over glasialakustrint materiale ved Storflyi viser at denne brefasen 
gav en begrenset isutbredelse i det sentrale Rondane. Det er mulig at lokalglasisjon og 
steinbreaktivitet vedvarte gjennom Sein-Weichsel med Yngre Dryas som den siste 
aktive fase. Appendiks 9c viser situasjonen i Midt-Weichsel under OIS 3. Med 
henvisning til Arnold et al., (2002) antydes det at det var lokalglasiasjon i denne 
fasen. Etter denne kortvarige brefasen smeltet isdekket vekk inntil Sein-Weichsel 
(OIS 2). I Sein-Weichsel kan situasjonen være den samme med hensyn til 
lokalglasiasjon, men det utelukkes ikke at lokalglasiasjonen i Høgbotn også kan være 
fra Yngre Dryas. Utbredelsen til innlandsisen i Rondane i Sein-Weichsel er 
hovedsaklig basert på resultater fra Bøe, (2002) og Dahl, (pers. med.), og er noe 
usikker med hensyn til vertikal utbredelse. 
 
Holosen 11-0 ka BP 
Denne interglasialen har i mesteparten av perioden gitt periglasiale forhold i store 
deler av Rondane. Dette har bidratt til at frostforvitringen er godt utviklet de fleste 
steder. Klimaet har vært for varmt til utvikling av isbreer og steinbreer i lange 
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perioder, men pro-nivale rygger ble dannet foran enkelte flerårige snøfelt. Under ”den 
lille istid” (ca. 1450-1920 AD.). førte en senkning av sommertemperaturen eller økt 
vinternedbør til at en isbre i Bjørnebotn ved Dørålvatnet fikk et lite fremstøt. Ingen 
andre lokalbreer har vært aktive i Rondane i denne perioden, noe som indikerer at 
flere arbeider fra området (Dawson et al., 1986; Shakesby et al., 1987) må revurderes. 
 
Konklusjoner i forhold til opprinnelige problemstillinger 
Med unntak av den første brefasen i OIS 5d i Tidlig-Weichsel, har senere breframstøt 
i det sentrale Rondane vært kaldbasert. Blokkhavet over 1800 moh. er dannet før 
Tidlig-Weichsel og kan være dannet gjennom en lengre periode i Kvartær (eller 
tidligere). Den generelt store forvitringsgraden i lavere områder i Rondane viser at det 
har vært lange perioder med periglasiale forhold uten isdekke. Bredekket som dekket 
Rondane i Tidlig-Weichsel hadde den høyeste vertikale utbredelsen, men det mangler 
eksponeringsdateringer fra spylerennene for å vite om det var denne fasen som lå opp 
til 1800 moh. Skranglehaugane ble ikke dannet i inngangen til Holosen (som forslått 
av Gjessing, 1978), men gjennom flere deglasiasjonsfaser i Tidlig- og Midt-Weichsel. 
Det nordlige Rondane ble isfritt på et tidlig tidspunkt rundt 20 ka BP (Bøe, 2002), 
mens det sentrale Rondane hadde et tynt isdekke som avsatte enkelte flyttblokker og 
lite morenemateriale. I Holosen har klimaet stort sett vært periglasialt, men med et lite 
breframstøt i Bjørnebotn under ”den lille istid”. 
 
Videre arbeider  
Det er mye arbeid som står igjen for å få kontroll med situasjonen i Rondane og det 
omkringliggende området. Denne oppgaven har naturlig nok konsentrert seg om de 
lokale forholdene i Rondane, og da er det vanskelig å komme opp med en større 
glasiasjonsmodell. Resultatene i denne oppgaven viser imidlertid at tidligere 
rekonstruksjoner av isdekket har vært mangelfulle, men at det er mulig å komme fram 
til en mer nyansert glasiasjonshistorie for disse områdene. Gjennom å datere 
dreneringsspor av smeltevann i fast fjell ved eksponeringsdateringer samtidig som 
avsetningsformer dateres ved hjelp av OSL-metoden, kan det være mulig å komme 
fram til en bedre modell for isdekket på Østlandet. Det bør jobbes med å korrelere 
breframstøtene i Rondane med morenerygger og avsetninger fra andre områder. 
Områder som peker seg ut som aktuelle er grenseområdene mot Sverige og østover, 
foruten Dovrefjell og områdene forbi Lesja mot Romsdalen.  
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Oversikt over botnene hvor ELA er rekonstruert i denne oppgaven. 
Lokalitet Bjørnebotn Høgbotn 
Høyde på overliggende fjell 1783 2115 
Aspekt N/NE NE 
Laveste randmorene 1340 1600 
Høyeste randmorene 1420 1695 
Thar (Toe-to-headwall altitude ratio) 0,35 1445 1690 
Rekonstruert isbre størrelse (km2) 0,11 0,57 
TPW - ELA (moh.) 1440+/-20 1690+/-5 
Deflation area (D) (dreneringsareal) km2 0,7075 0,35 
Akkumulasjonsområde (A) km2 0,065 0,3 
D/A ratio 10,9 1,2 
AAR (Accumulation area ratio) 6:1 6:1 
Dagens vinternedbør ved TPW-ELA (i mm) 247 300 
Potensiell vinternedbør (i mm) 2689  
Dagens sommertemp ved TPW-ELA (i °C) 4,2 2,7 




Botner i Rondane med morenerygger etter lokalglasiasjon. Bjørnholet er hentet fra Dahl 
et al., (1997), Storholet fra Bøe, (2002). 
Lokalitet Bjørnebotn Smedbotn Høgbotn Bjørnholet Storholet
Høyde på overliggende fjell 1783 2015 og 2016 2115 1838 1744 
Aspekt N/NE N NE NE NE 
Laveste randmorene 1340 1590 1600 1180 1430 
Høyeste randmorene 1420 1670 1690 1240 1450 
Dagens isbrestørrelse (km2) 0,075     
Dagens TPW-ELA 1540     
Rekonstruert isbre størrelse 
(km2) 
0,11 0,28 0,57 0,24 0,12 
TPW - ELA 1440+/-20 1685+/-15 1690+/-5 1245+/-10 1450+/-5 
Deflation area (D) 
(dreneringsareal) i km2 
0,71 0,18 0,35 0,87 0,52 
Akkumulasjonsområde (A) i 
km2 
0,065 0,2 0,3 0,14 0,08 
D/A ratio 10,9 1,1 1,2 6,2 6,5 
AAR (Accumulation area 
ratio) 
6:1 6:1 6:1 6.2:1 6.5:1 









Klimadata for Bjørnebotn 
Gjennomsnittlig årlig vinternedbør for 1000 moh. i Rondane = 176 mm 
8 % /100 m med økende høyde = 247 mm på 1440 moh. 
Gjennomsnittlig sommertemperatur = 6,8 ºC på 1000 moh. i Rondane 
Adiabatisk lapsrate: 0,6 ºC / 100 m  
Sommertemperatur på 1440 moh = 4,2 ºC 
Potensiell vinternedbør: 247 * 10,9 = 2692 mm  
                        A = 0.915e0.339t 
                   2.689 = 0.915e0.339t 
2.689/0.915 = e0.339t 
        In 2.938 = 0.339t 
                            t = 1.078/0.339 
                   t = 3.1799 
Temperatur ved likevektslinjen på 1440 moh. var på 3,2 ºC 
Temperatur senkningen var på: 4,2 ºC - 3,2 ºC = 1 ºC 
Likevektslinjesenkningen var på 1 ºC/ 0,6 ºC = 165 m  
 
Klimadata for Høgbotn 
Gjennomsnittlig årlig vinternedbør for 1000 moh. i Rondane = 176 mm 
8 % /100 m med økende høyde = 300 mm på 1695 moh. 
Gjennomsnittlig sommertemperatur = 6,8 ºC på 1000 moh. i Rondane 
Adiabatisk lapsrate: 0,6 ºC / 100 m  
Sommertemperatur på 1695 moh = 2,6 ºC 
Potensiell vinternedbør: 300 * 1,2 = 360 mm  
                        A = 0.915e0.339t 
                   0.360 = 0.915e0.339t 
0.360/0.915 = e0.339t 
        In 0.393 = 0.339t 
                              t = -0.933/0.339 
                  t = -2,75 
Temperatur ved likevektslinje på 1695 moh. var på -2,75 ºC 
Temperatursenkningen var på 5,35 ºC 
Korrelert for landhevning på 100 m i Holosen +0,6 ºC = 5,95 ºC temperatur senkning 
















Karbon-14 dannelse er en kontinuerlig prosess i den øvre atmosfære hvor nøytroner (n) blir 
produsert når kosmisk stråling reagerer med nitrogen i følge denne ligningen: 
n→ 14C+p 
14C som blir dannet er radioaktiv og derfor utsatt for nedbryting til en stabil form, og når dette 
skjer så blir en beta partikkel avgitt:  
14C→14N++β-   
Imens blir det nylige produserte 14C inkorporert inn i den globale karbonsyklusen og fester 
seg etter hvert til oksygen atomer og danner CO2 som er godt blandet med det inaktive 
atmosfæriske karbonet. Deretter blir CO2 enten oppløst i vann og senere inkorporert inn i det 
marine livet, eller så blir den absorbert av planter gjennom fotosyntesen. I tillegg vil spisende 
organismer få i seg mat som inneholder 14C. Resultatet er et globalt 14C dynamisk ekvilibrium 
som blir vedlikeholdt gjennom produksjon og nedbryting. Når så en organisme dør vil dens 
14C innhold ikke lenger være i stand til å bli fornyet og det settes i gang en progressiv og 
uvendbar prosess av 14C nedbryting i henhold til den eksponentielle nedbrytingsligningen:
  
I=I° e-λt  
hvor I = aktiviteten til prøven, I° = opprinnelig aktivitet i prøven, λ = nedbrytings- konstant, e 
= basis for naturlige logaritmer og t = tid som har gått siden døden inntraff. Nedbrytingen av 
radioaktive substanser når til slutt en tilstand hvor kun halvparten av den opprinnelige 
konsentrasjonen er igjen, og den tiden som har gått er kjent som "halveringstid". 
Halveringstiden til 14C er 5730 år og siden nedbrytingsfunksjonen er eksponentiell, er en 
fjededel av den opprinnelige konsentrasjonen igjen etter 11460 år. W.F. Libby innså i 1940-
årene at denne prosessen kunne bli brukt som en dateringsteknikk dersom en var i stand til å 
måle aktivitetsnivået på en ukjent prøve og så sammenligne dette med samtidig materiale i 
dynamisk ekvilibrium med miljøet. Men noen antagelser var nødvendig for at dette skulle 
være en gyldig dateringsmetode og det var at: 
a) biosfæren hadde et karbonreservoar i ekvilibrium, 
b) at den kosmiske innfluksen av stråling hadde vært konstant, og 
c) at det ikke hadde vært forstyrrelser i det dynamiske karbonreservoaret. 
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Radiokarbon datering kan brukes på prøver med maksimum alder på mellom 40-45 tusen år 
(ka), selv om det i teorien er mulig å finne spor av 14C i 100 ka gamle prøver.  
 
På slutten av 1970-tallet kom "accelerator mass spectrometry" (AMS) som et supplement til 
den tradisjonelle metoden og fordelen med AMS var at en nå ikke trengte mer enn 1/1000 av 
materialet nødvendig i den konvensjonelle metoden og at en nå kunne ignorere den kosmiske 
bakgrunnsstrålingen. Ulempene med AMS er at målingen må være nøyaktig for å få rett alder 
og at forurensing kan ha stor innvirkning på dataene.  
 
Basert på presise 14C dateringer av dendrokronologiske daterte treprøver, så har det blitt 
påvist store variasjoner i mengden av atmosfærisk karbon-14 konsentrasjon i løpet av de siste 
10 000 år. Dette skyldes hovedsakelig fluktuasjoner i jordens og solens magnetiske felt. I 
moderne tider har det blitt dramatiske endringer i atmosfærisk karbon 14 konsentrasjon på 
grunn av utbredt bruk av fossilt brennstoff og atmosfæriske atombombe testinger 
(http://www.nrm.se/lig/carbon14/c14des.html.en).  
Stempelprøvetaker (Piston Corer) og lakustrine sedimentstudier 
Dette er en sediment prøvetaker som benyttes for å få opp sedimenter fra bunnen av innsjøer. 
Ved hjelp av et tungt lodd slås et PCB rør ned i bunnsedimentene, og røret kan slås ned til en 
hindres av større steiner eller røret er fullt av sedimenter. Om sommeren må det brukes en 
flåte hvor en senker røret ned fra, mens om vinteren er det mest hensiktsmessig å skjære hull i 
isen og jobbe derfra. Hensikten med å ta opp disse sedimentene kan være mange. Det kan 
være en mulighet til å skaffe seg en oversikt over sedimentasjonshistorien i området ved hjelp 
av ulike metoder som LOI, magnetisk susceptibilitet og radiokarbon dateringer. Bruk av 
sedimentkjerner er særlig nyttig når en har, eller har hatt isbreer i områder som har drenert inn 
i bassenget. På denne måten kan en rekonstruere tidligere isutbredelse og breframstøt i 
dreneringsområdet til innsjøen. 
 
 En “svenske” prøvetaker blir ofte brukt i kombinasjon med “piston corer” for å få opp de 
bløte eller ukonsoliderte sedimentene i toppen av lagpakken. Denne består av en 0,5 m lang 
plastikk sylinder med et tyngre lodd på toppen som blir senket ned i toppsedimentene, og hvor 




Som nevnt i kapittelet om stempelprøvetakeren, så kan prøvene en tar opp brukes til mange 
ulike formål. Rekonstruksjon av isbreer (i.e. Nesje et al., 2000, Dahl et al., 2002), 
flomfrekvenser (Motzfeldt-Drange, 2002), og temperatur rekonstruksjoner gjennom Holosen 
(Säppe & Birks, 2001) er noen eksempler. Temperatur rekonstruksjoner blir gjort gjennom 
analyser av ulike insekter i innsjøsedimentene. Blant annet har det blitt brukt chironomider til 
å rekonstruere vanntemperaturen og lufttemperaturen der hvor prøvene har blitt tatt.  
 
Sommeren 2000 ble det tatt opp to sedimentkjerner fra Langtjønne (UTM 486 790, 890 moh.) 
5 km nordøst for Dørålseter for å forsøke å tidfeste når isen forsvant fra området. Det ble 
videre laget en logg av kjernene basert på fargeendringer, minerogent materiale og 
makrofossil. 
 
Glødetapsanalyse går ut på å fjerne alt organisk materiale ved brenning, og at en veier 
materialet mellom hver operasjon. Materialet fra hver halve centimeter i kjernen blir tørket i 
et tørkeskap på 105°C i 12 timer for at vannet skal fordampe. Deretter brennes materialet på 
550°C i en time. Vektendringen underveis i prosessen gir ulik informasjon med hensyn til 
innhold av minerogent materiale mm. Et lavt innhold av organisk materiale kan være et 
uttrykk for dårlige vekstvilkår for planter, stor utvasking av glasiale sediment eller høy 
skredaktivitet.  
Langtjønne kjernene 
Analyser og resultater 
Langtjønne er et lite vann som er ca. 500 m langt og 100 m bredt. Det hadde på tidspunktet 
for kjernetaking (juli 2000) ingen synlige innløp eller utløp av bekker. I juni 2001 observerte 
jeg at det var et utløp i den sørøstlige delen av vannet. Antakelig skyldtes denne forskjellen i 
at området blir tørrere i løpet av sommeren og dette medførte at det var litt drenering ned i 
vannet som gav avrenning i juni, mens det i juli var tørrere og ingen avrenning. Området 
rundt vannet består av et ganske flatt myr landskap med lite større vekster som trær. Området 
ligger sør for passpunkt 900 over til Svartdalsbekken (Bøe, in prep.). Det ligger store mengder 
glasifluviale avsetninger i nærheten av Langtjønne. Vannet ble i utgangspunktet tatt for å 
være en dødisgrop, men senere kartlegging konkluderte med at vannet antakelig er demt opp 
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av en morenerygg (Vedlegg 2). I en myr rett nedenfor Langtjønne, ble det tatt opp sedimenter 
fra en myr, som ble datert og kom ut med en alder på 11 ka BP (Dahl, upubliserte data). 
 
Begge kjernene ble tatt i den sørligste delen av vannet, hvor målinger med ekkolodd viste at 
det var dypest. Prøvene ble tatt med en stempelprøvetaker (”piston corer”). I tillegg ble det 
brukt en ”svenske” prøvetaker for å ta med de bløte sedimentene i toppen av sedimentene. 
Langtjønne 1 ble tatt opp fra 5,45 m dyp, og inneholdt 180 cm med sedimenter. 
Prøvetakningen ble stoppet idet en fikk ”dobbeltslag” av loddet som slo ned PCB røret. Dette 
blir gjort for å forhindre omrøring av sedimentene og knusing av røret. Det viste seg å være 
masse bløtt materiale i toppen av prøven, og dette ble forsøkt oppbevart ved å tette røret 
hermetisk. Det ble tatt en prøve med en ”svenske” prøvetaker, for å få en inntakt del av de 
øvre sedimentene. Ved senere oppmåling av Langtjønne 1, viste den seg å ha 178,5 cm med 
sedimenter, uten minerogent materiale. Langtjønne 2 ble tatt opp fra 5, 4 m dyp, litt lenger 
nord i vannet og viste seg ved åpning å være 168,5 cm lang. Også her fikk vi dobbeltslag før 
prøven ble tatt opp.  
 
Kjernene fra Langtjønne har en sterk visuell korrelasjon med hverandre og LOI-kurven 
bekrefter dette inntrykket. Svake forskyvninger er til stede siden de to kjernene er av ulik 
lengde, men ikke mer enn at det er lett å foreta en korrelasjon av de to.  
 
Prøvens behandling før den ble sendt til laboratoriet:  
Prøven ble tatt med en Piston Corer (Stempelprøvetaker) fra 5,5 m dybde. Den ble oppbevart i 
et PCB rør i 6 måneder og ble videre lagret i et kjølig (+2°C) rom uten temperatur variasjoner. 
PCB røret ble så åpnet med en vinkelsliper, og det ble foretatt en grundig gjennomgang der 
kjernen ble renset for rester av PCB for å unngå forurensing når det skulle foretas 
glødetapsanalyser og radiokarbondateringer. Deretter ble begge kjernene logget og materiale 
ble tatt ut for datering. 
Diskusjon og tolkning 
I følge Seppä & Birks, (2001), var juli temperaturene for tidlig Holosen ganske lave med ca. 
11°C, og med en årlig nedbør som var ganske høy, ca. 600-800 mm. Videre viste de gjennom 
pollen analyser av innsjøsedimenter at maksimum temperatur for Holosen ble nådd mellom 
8200 og 6700 kal. år BP. med en gjennomsnittlig juli temperatur på 12,5-13°C som er 1,4-1,7 
°C varmere enn i dag, mens de siste 2000 årene har vært de kaldeste. I følge Lundquist, 
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(1991) ble området nevnt i foregående artikkel (Tsuolbmajavri) isfritt mellom 10000-9500 
kal. år BP. En faktor som må taes med i pollenbaserte klimaanalyser er at det er mulig tidsløp 
mellom i vegetasjonen og klimaendringene (Birks, 1981). 
 
Aquatic moss: (vannmose).  
På bunnen av Langtjønne kjernene er det flere lag med bunnvegetasjon, som i følge H. Birks 
og H. Birks (pers. med.) ofte vokste rett etter at isen forsvant, men før annen terrestrisk 
vegetasjon fikk etablert seg. I denne fasen var det lite organisk materiale i vannet som førte til 
at det var gjennomsiktig, og gav gode vekstvilkår til mosen. Årsaken til at vannmosen vokste 
kan være at det tok lang tid før vegetasjon etablerte seg i området rundt vannet, eller at vann-
nivået i Langtjønne var lavere, slik at det var gode forhold for mosen til å vokse. Årsaken til 
at vannmosen hadde gode vekstvilkår, var at den fikk mye energi fra sola som lett trenger ned 
når det er lite sedimenter i vannet eller lavt vannspeil. Yu & Harrison, (1995) og Harrison et 
al., (1996), viser til lave innsjø nivåer i Nord-Europa mellom 8800-5700 kal. år BP, som de 
mener skyldes økt innflytelse av blokkerende høytrykk over Fennoskandia. Lagene som 
består av akvatisk mose ligger innenfor denne perioden som Yu & Harrison, (1995) og 
Harrison et al., (1996), foreslår.  
 
Siden løsmassene som ligger rundt Langtjønne består av en del sorterte materialer, kan vannet 
hatt en drenering gjennom bunnen av vannet i lengre tid før det ble tettet igjen.  
 
Tabell 3. Radiokarbondateringer fra Langtjønne 1 og fra eolisk sand ved Dørålseter. 
Lab. 
referanse 
Prøve 14C alder Kal.alder 
BP 
δ13C 0/00 Sannsynlighet 2 
sigma 
T-15373A Bulk 120-122,5 5760+/-130 6803-6294 -33.7 0,985 
Tua-3262 Makro 115-116 5515+/-70 6413-6173 -26.6 0,959 
T-15374A Bulk 176-177,5 7915+/-135 9033-8413 -32.0 0,973 
Tua-3263 Makro 177 7895+/-70 8995-8585 -28.8 0,968 
Tua-3588 Makro, eolisk  1305+/-40 1300-1169 -18.2 0,989 
 
Dateringen av makrofossilene fra 177 cm besto av torvmose (Sphagnum) - (akvatisk mose), 
noen få fjærmygg (Chinomider), frø av fjellbjørk (betula nana), barnåler av einer (Juniperus 
Communis) og Selje (salix).  
Datering fra samme kjerne, 115 cm nede, besto av makrofossil av furu (Pinus Sylvestris) og 
fjellbjørk (Betula nana). 
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Tabell 4. Radiokarbondateringer av andre fra Rondane og Dovre 
Prøve 14C alder Kal.alder BP Sannsynlighet 2 
sigma 
Litteratur henvisning 
Haverdalen 8240+/-80 9332-9026 0,796 Barth et al., 1980 
Fremre Illmannahøe 8320+/-80 9492-9125 0,967  
Nysetra - Dovre 8240+/-100 9438-9009 0,972  
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Figur 9. Aldersmodell for Langtjønne 1 basert på 4 dateringer og et nullpunkt i toppen av kjernen. 
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